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4.1. Descripción del Área de estudio . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 55

4.2. Albedo (α) . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 59
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4.18.4. ET24 estimada en áreas de matorrales y pastizales . . . . . . . 115

VIII
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4.6. Distribución espacial del Índice deVegetación Ajustado al Suelo (SAVI)

estimado para 2001 en el VSLP: (a) 30 de marzo, (b) 23 de abril, (c) 25

de mayo y (d) 24 de octubre. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 64
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2.5. Presión atmosférica . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 15
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2.31. Índice de Vegetación de Diferencia Normalizada . . . . . . . . . . . . . . 24

2.31. Radiación de onda larga incidente . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 24
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2.83. Término de corrección de la radiación solar en superficies inclinadas . . 43

2.84. Radiación solar diaria con cielo despejado . . . . . . . . . . . . . . . . . . 43

XXI



Abreviaturas
Sc Ajuste estacional del tiempo solar
α Albedo de la superficie
αs Albedo de banda ancha
SEBAL Algoritmo para el Balance de Energı́a Superficial
hc Altura de los cultivos
z1 Altura de 0.1 m sobre la superficie del suelo
z2 Altura de 2 m sobre la superficie del suelo
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L Factor de ajuste del Índice de Vegetación Ajustado al Suelo

XXII



Ψm(200m) Factor de corrección de estabilidad atmosférica a 200 m
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NDVI Índice Diferencial de Vegetación Normalizado
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x(0,1m) Parámetro de estabilidad a 0.1 m en condiciones inestables

s Pendiente de la superficie
P Presión atmosférica
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Resumen

La Evapotranspiración (ET) es el segundo término más importante en el balan-

ce hidrológico, el cual engloba la transferencia de agua de la superficie hacia la

atmósfera por evaporación de los cuerpos de agua, del suelo desnudo, de la su-

perficie de las plantas y por la transpiración de la vegetación. En zonas áridas y

semi-áridas, alrededor del 90% de la precipitación puede llegar a ser consumida

por la ET, por lo cual la ET determina el balance entre la recarga y la descarga de

los acuı́feros en los ecosistemas propios de estos climas. En este trabajo se validó la

aplicación delmétodoMETRIC para generar estimaciones regionales de la variación

espacial y estacional de la Evapotranspiración diaria (ET24) en el Valle de San Luis

Potosı́ (VSLP). Las estimaciones obtenidas fueron evaluadas en función de la clasi-

ficación de uso de suelo de la superficie, en las zonas de agricultura y de bosque se

obtuvieron resultados acorde a los valores de ET24 reportados en la literatura. Las

estimaciones obtenidas de ET24 y de las variables que intervinieron en su cálculo,

son una valiosa aportación en el VSLP, debido a que son las primeras estimaciones

regionales realizadas. METRIC tiene gran potencial de ser usado como una herra-

mienta en el cálculo de la recarga espacio-temporal al acuı́fero de SLP.
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Abstract

Evapotranspiration (ET) is the second largest term in the terrestrial water bud-

get, wich includes the loss of water from the Earth’s surface to the atmosphere by

the processes of evaporation from open water bodies, bare soil, plant surfaces and

transpiration from vegetation. In arid and semiarid zones, 90% or more of the an-

nual precipitation can be consumed by ET, therefore ET determines the balance

between recharge and discharge from aquifers in these ecosystems. In this study,

was used METRIC to compute daily evapotranspiration (ET24) in the Valley of San

Luis Potosı́ (VSLP). Daily ET estimates in agriculture and forested areas were con-

sistent with those reported in the literature. The ET estimates obtained in this work

are a valuable contribution in this region, because they are the first regional estima-

tes in the VSLP. METRIC has the potential to be used as a tool in the estimation of

potential aquifer recharge.
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Capı́tulo 1

Introducción

Actualmente en todos los paı́ses del mundo se trabaja en mejorar la manera de

administrar los recursos hı́dricos. Con el aumento requerido en la producción de

alimentos para sostener a la población humana y preservar el equilibrio e integri-

dad del medio ambiente se requiere de mayor precisión en la forma de cuantificar

los componentes del ciclo hidrológico, incluyendo la evapotranspiración (Allen and

Bastiaanssen, 2005).

La Evapotranspiración (ET) es el segundo término más importante en el balance

hidrológico después de la precipitación, ya que engloba la transferencia de agua de

la superficie hacia la atmósfera por evaporación de los cuerpos de agua, del suelo

desnudo y de la superficie de las plantas, ası́ como la transpiración de la vegetación

(Glenn et al., 2007). La ET regula el ciclo hidrológico y el transporte de energı́a entre

la biósfera, la atmósfera y la hidrósfera, por lo cual juega un papel importante en

la hidrologı́a, meteorologı́a y agricultura. Su adecuada estimación es importante en

la predicción y estimación de la escorrentı́a superficial y agua subterránea a escala

regional, en la simulación de la circulación atmosférica y el cambio climático a escala

global y en la programación del riego y cultivo en zonas agrı́colas (Li et al., 2009).

En zonas áridas y semi-áridas, alrededor del 90% de la precipitación puede llegar a

ser consumida por la ET, por lo cual la ET determina el balance entre la recarga y

la descarga de los acuı́feros en los ecosistemas propios de estos climas (Glenn et al.,

2007).

1



Entre los factores que afectan la ET se encuentran las variables climáticas que

proporcionan la energı́a para la vaporización. Entre ellas está la radiación solar que

es la fuente de energı́a que puede transformar grandes cantidades de agua en va-

por y que está determinada por la posición de la Tierra y su movimiento alrededor

del sol. Otros factores que determinan la ET son la turbidez de la atmósfera y la

presencia de nubes. La temperatura del aire también influye debido a que aumenta

por la radiación solar absorbida por la atmósfera y el flujo de calor emitido por la

Tierra, lo cual genera que el aire circundante transfiera energı́a a la vegetación ejer-

ciendo un cierto control sobre las tasas de ET. La humedad del aire también actúa

en la capacidad de remoción de vapor de la atmósfera: en zonas tropicales, a pe-

sar de que el ingreso de energı́a es elevado, la demanda de ET disminuye debido

a que el aire está ya cerca de la saturación y puede absorber menos agua adicional.

Por último, si el aire que se encuentra sobre la superficie evaporante no se sustituye

continuamente por un aire mas seco, disminuye la capacidad de remoción de vapor

de agua, por lo cual la velocidad del viento y la turbulencia del aire afectan, las tasas

de ET. Algunos otros factores que afectan la ET son el tipo, etapa de desarrollo, al-

tura y densidad de la vegetación, ası́ como la cobertura, la fertilidad y el contenido

de agua del suelo (Allen et al., 2006).

La ET no es simple de medir debido a la interacción natural de los procesos hi-

drológicos en las cuencas (Bastiaanssen et al., 2005). La ET puede sermedida a escala

de campo sobre superficies con cobertura homogénea usando técnicas clásicas tales

como la relación de Bowen, la covarianza de Eddy y los lisı́metros (Gowda et al.,

2008a). Sin embargo, la aplicación de estas técnicas a escala regional está limitada

debido a que los resultados tienen que ser extrapolados, lo cual compromete su pre-

cisión. Tradicionalmente, la ET se ha estimado con un método que la Organización

de las Naciones Unidas para la Agricultura y la Alimentación (FAO) recomienda y

que es aplicado en muchos paı́ses (Allen et al., 2006). Este método consiste en la es-

timación de la evapotranspiración del cultivo (ETc) usando una evapotranspiración

de referencia (ETr) y un coeficiente de cultivo (Kc), donde la ETr se calcula usando el

método de Penman-Monteith (PM). Este método establece la ETr sobre un pasto en
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óptimas condiciones de humedad con un valor constante de la resistencia del dosel

considerando todo el pasto como una gran hoja. Sin embargo, la resistencia de la

superficie puede variar de acuerdo al dı́a, a las condiciones climáticas, a la radia-

ción disponible y a la presión de vapor. La determinación del coeficiente de cultivo

tambien es cuestionable debido a la gran cantidad de factores que pueden influir

como el tipo y variedad de cultivo, su etapa de crecimiento y la cobertura del suelo

(Courault et al., 2005).

La teledetección es reconocida como la única manera viable de generar mapas de

la distribución espacial de las tasas de ET (Li et al., 2009). Para obtener la ET por me-

dio de teledetección, se deben aplicar de forma secuencial un conjunto de ecuaciones

para convertir las radiancias espectrales medidas por los satélites en caracterı́sticas

de la superficie como la temperatura, el albedo y los ı́ndices de vegetación. De esta

menera, la ET es estimada como un residual del balance de energı́a de la superficie

del suelo (Gowda et al., 2007). La ventaja principal de los balances de energı́a basa-

dos en los datos obtenidos por teledetección, es que se pueden cubrir grandes áreas

y la información es fácil de obtener sin la necesidad de contar con extensas redes de

monitoreo en campo (Bashir et al., 2008).

En años recientes, se han desarrollado diversos algoritmos para el cálculo de la

ET con diferente grado de complejidad. Algunos de ellos involucran enfoques de

“una fuente”, es decir que no distinguen entre la evaporación del suelo y la trans-

piración del dosel de la vegetación, ya que los consideran como una gran hoja. Para

distinguir entre la Evaporación y la Transpiración, recientemente se han desarrolla-

do algoritmos de “dos fuentes” los cuales reparten los intercambios de energı́a entre

el suelo, la vegetación y la atmósfera. Estos dos enfoques han sido ampliamente

aplicados y comparados en diferentes condiciones (Anderson et al., 2011; Sanchez

et al., 2008; Allen et al., 2005; Gowda et al., 2008b; Goward et al., 1985).

En términos generales, la solución de un modelo de dos fuentes consiste en des-

componer la temperatura en suelo y dosel de la vegetación, ya sea por la interacción

de los flujos de calor latente tomando como hipótesis que la vegetación no está bajo

estrés hı́drico y que transpira a la tasa potencial o mediante la adquisición de da-
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tos de temperatura radiométrica en varios ángulos para el cálculo del balance de

energı́a del suelo y la vegetación respectivamente. Una de las desventajas princi-

pales de estos modelos es que requieren de una gran cantidad de mediciones de

campo y de conocer la temperatura de la vegetación y del suelo por separado (Li

et al., 2009).

Los modelos de una fuente suelen necesitar menor tiempo computacional y re-

quieren de menos mediciones de campo en comparación con los modelos de dos

fuentes. La principal diferencia entre los diferentes modelos de una fuente, es la

manera en la que estiman el flujo de calor sensible (H). Entre ellos destaca SEBAL

(Algoritmo para el Balance de Energı́a Superficial) que ha sido probado bajo dife-

rentes condiciones climáticas en más de 30 paı́ses, con una precisión de 85% a escala

de campo y de 95% en estimaciones diarias o estacionales (Bastiaanssen et al., 2005,

1998; Bastiaanssen, 2000). SEBAL calcula la ET instantánea pixel por pixel, y una

de sus principales consideraciones es establecer una relación lineal entre la tempe-

ratura de la superficie y la diferencia de temperatura entre la superficie y el aire.

Esta relación se obtiene de coeficientes empı́ricos derivados de los puntos extremos

para cada imagen de satélite (Allen et al., 2005). Entre las ventajas de SEBAL se en-

cuentran que requiere un mı́nimo de datos de campo y que no es necesario realizar

la corrección por efectos atmosféricos previo al procesamiento de las imágenes. Sin

embargo, este método únicamente puede ser aplicado a superficies planas, por lo

cual Allen et al. (2007b) desarrollaron el método METRIC (Trazo de Mapas de Eva-

potranspiración con Alta Resolución con Calibración Interna) a partir del modelo

SEBAL para poder estimar ET en zonas de topografı́a irregular.

El método METRIC tiene mayor capacidad para capturar los impactos de ad-

vección, ası́ como las condiciones cambiantes del viento y de humedad que se dan

en las superficies con topografı́a irregular (Li et al., 2009). METRIC está diseñado

para producir mapas de ET de alta resolución y precisión enfocándose en regiones

de algunos cientos de kilómetros, en contraste con otros modelos como ALEXI (An-

derson et al., 2004), diseñados para aplicarse a escala subcontinental (Allen et al.,

2007b).
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En 2005, los modelos SEBAL yMETRIC fueron aplicados por Tasumi et al. (2005)

en el Oeste de los Estados Unidos en un ambiente agrı́cola en un clima semiárido,

para predecir la ET y comparar los resultados con mediciones tomadas por lisı́me-

tros. Los estudios de comparación mostraron que las estimaciones de ET generadas

por ambos modelos correspondı́an con las mediciones obtenidas por los lisı́metros.

Los resultados mostraron que el error de SEBAL en la predicción de la ET acumula-

tiva durante un perı́odo de 4 meses fue de 4.3% y que la diferencia en la predicción

de la ET obtenida por METRIC para un perı́odo de 6 meses fue de 2.2%.

La zona en la que se estimara la ET se ubica en el Estado de San Luis Potosı́, en la

parte sur-occidental de este se localiza el acuı́fero del mismo nombre. Este acuı́fero

abarca una extensión de 1980 km2 que corresponde a los municipios de San Luis

Potosı́, Soledad de Graciano Sánchez, Mexquitic de Carmona, Cerro de San Pedro y

Villa de Zaragoza. El clima de la región es semiárido con una precipitación media

anual de 400 mm que ocurre principalmente en los meses de Junio a Septiembre y

la temperatura media anual es de 17.5◦C (Cotas and CNA, 2005). En la Fig. 1.1 se

muestra como esta delimitado el acuı́fero.

De los métodos basados en la teledetección para realizar estimaciones de ET, se

seleccionó el algoritmoMETRIC después de haber realizado una revisión bibliogáfi-

ca. METRIC fue seleccionado debido a que fue desarrollado para estimar la ET en

una región con un clima semi-árido como el de la zona de estudio, requiere de po-

cas mediciones de campo e incluye algunos factores de corrección que posibilitan su

aplicación en áreas de topografı́a irregular.

A la fecha, se han realizado algunas investigaciones hidrogeológicas en el VSLP

enfocadas a analizar la calidad del agua subterránea y a determinar las fuentes de re-

carga al acuı́fero. Carrillo-Rivera et al. (1992) realizaron un estudio en el que exami-

naron la edad y las fuentes de recarga al agua subterránea profunda a través del uso

de isótopos ambientales. Concluyeron que el agua subterránea poco profunda tiene

un contenido muy variable de isótopos estables lo que indica una recarga reciente

por infiltración local y que el agua subterránea profunda fue recargada durante las

eṕocas del Pleistoceno Tardı́o y el Holoceno Medio. Posteriormente, Carrillo-Rivera
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Figura 1.1: Área de estudio, en verde se muestra el Estado de SLP, las lı́neas de
contorno negras muestran las tres cuencas hidrológicas que delimitan el acuı́fero de
San Luis Potosı́.

et al. (2002), analizaron la contaminación natural por Flúor del agua subterránea

profunda en las cercanı́as de la ciudad de San Luis Potosı́, encontrando que el área

afectada creció 10 veces con respecto al año de 1962 y como parte de sus conclu-

siones sugirieron áreas para la localización de nuevos pozos de extracción y una

técnica para el control de las altas concentraciones de Flúor. Recientemente, Ramos-

Leal et al. (2007) aplicaron un modelo para caracterizar hidrogeoquı́micamente el

acuı́fero del VSLP, identificando cuatro tipos de aguas y por medio de lo cual con-

cluyeron que el área de recarga al acuı́fero se encuentra situada en la parte SE del

valle.

La finalidad de este trabajo es contribuir al desarrollo de unmodelo hidrogeológi-

co del acuı́fero del V SLP. Los mapas de ET generados por METRIC serán un com-
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ponente importante para calcular la recarga espacio-temporal al acuı́fero, dado que

la ET es una componente que debe ser evaluada de forma independiente en los

balances hı́dricos.

En el capı́tulo siguiente se describe la metodologı́a aplicada para estimar la dis-

tribución espacial de la ET, en el capı́tulo 3 de muestra la validación del algoritmo

desarrollado, en el capı́tulo 4 se presentan las estimaciones obtenidas de las varia-

bles principales, en el capı́tulo 5 se discuten los resultados alcanzados y por último

en el capı́tulo 6 se presentan las conclusiones de este trabajo.
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Capı́tulo 2

Metodologı́a

En este trabajo se estimó la variación espacial e intra-anual de la Evapotrans-

piración (ET) en una región semi-árida de México, utilizando imágenes de satélite

con las cuales se realiza el balance de energı́a de la superficie y por consiguiente, la

ET. El procedimiento que se utilizó fue desarrollado por Allen et al. (2007b) en la

Universidad de Idaho en los Estados Unidos y ha sido aplicada en la determinación

del consumo de agua de la vegetación, en la optimización de la cantidad de agua

utilizada para irrigación, en la planeación y regulación de los derechos del agua y

en la estimación de las tasas de extracción de algunos acuı́feros, como el acuı́fero del

Rı́o Snake y el acuı́fero del Valle Boise, ambos en el noreste de los Estados Unidos

(Allen et al., 2007a).

2.1. Datos de entrada

Adicionalmente a las imágenes de satélite, es necesario contar con datos clima-

tológicos de una estación meteorológica ubicada dentro de la zona cubierta por la

imagen satelital, un mapa de uso de suelo y la topografı́a del área de estudio.
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2.1.1. Imagen de satélite

Para aplicar el modelo METRIC se requiere de imágenes de satélite captadas en

condiciones de cielo totalmente descubierto ya que la presencia de nubes afecta la

estimación de la ET, debido al impacto que genera la sombra de las nubes sobre la

reflectancia de la superficie que es captada en todas las bandas.

Las imágenes que se utilizaron fueron obtenidas mediante el Visor de Visualiza-

ción Global (http://glovis.usgs.gov/) del Servicio Geológico de los Estados Unidos

(USGS). En la tabla 2.1 se presentan las imágenes utilizadas en este trabajo.

Cuadro 2.1: Imágenes de satélite usadas para estimar y validar la ET

Path/Row DJ Fecha GMT Sensor
28/44 89 30/03/2001 16:51 TM
28/45 89 30/03/2001 16:51 TM
28/45 113 23/04/2001 17:01 ETM+
28/45 145 25/05/2001 17:01 ETM+
28/44 297 24/10/2001 16:50 TM
28/45 297 24/10/2001 16:51 TM
30/35 178 27/06/2005 17:07 TM

2.1.2. Modelo Digital de Elevación

El Modelo Digital de Elevación (MDE) se obtuvo a partir de imágenes de radar

capturadas por la Misión Topográfica de Radar (SRTM). Esta misión voló del 11 al

22 de Febrero de 2000 y adquirió datos de más del 80% de la superficie de la Tierra

entre 60◦ de latitud norte y 57◦ de latitud sur con una precisión vertical absoluta de

16 metros (90% de confiabilidad). Los datos están disponibles con una resolución

de 30 m para regiones dentro de Estados Unidos y de 90 m para el resto del mundo

y son distribuidos gratuitamente por la Administración Nacional de Aeronáutica y

del Espacio (NASA) de los Estados Unidos y la Agencia Nacional de Inteligencia

Geoespacial (NGA) de Alemania.

La resolución espacial de los productos SRTM para México es de 90 m, por lo
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cual, el MDE fue remuestreado a una resolución de 30 m utilizando el método de in-

terpolación bilineal para que tuviera la misma resolución que las imágenes de Land-

sat. Dado que el MDE se encontraba en el Sistema de Coordenadas Geográficas, fue

necesario reproyectarlo a coordenadas UTM utilizando el método de interpolación

del vecino más cercano.

2.1.3. Mapa de Uso de Suelo

La clasificación de Uso de Suelo en el área de estudio se generó a partir de las

cartas F1401, F1404 y F1407 de Uso del Suelo y Vegetación a escala de 1:250000 del

Instituto Nacional de Estadı́stica, Geografı́a e Informática (INEGI,2001).

El área fue clasificada en 9 tipos de Uso de Suelo: (1) Agricultura de temporal,

(2) Agricultura de riego, (3) Pastizal, (4) Matorral, (5) Bosque, (6) Cuerpos de Agua,

(7) Zona urbana, (8) Otros tipos de vegetación, y (9) Áreas sin vegetación. El mapa

de Uso de Suelo en la zona de estudio se presenta en la Fig. 2.1.

2.1.4. Datos climatológicos

Los datos climatológicos para estimar la ET en el VSLP y las zonas aledañas

se obtuvieron de la estación meteorológica ubicada en el Aeropuerto Internacional

Ponciano Arriaga ubicado en el municipio de Soledad de Graciano Sánchez; fueron

consultados através del portal http://www.wunderground.com.

2.2. Correcciones radiométricas

El cálculo de la radiancia es un paso fundamental para hacer que los datos de

las imágenes de diferentes sensores y/o fechas de adquisición estén en una escala

radiométrica común.

METRIC requiere la calibración radiométrica de las imágenes para estimar la ET.

Varios autores (Markham and Barker (1986), Chander and Markham (2003), Chan-
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Figura 2.1: Mapa de uso de suelo. En el centro de la imagen se observa la Cd. de San
Luis Potosı́.

der et al. (2009)) han presentando diferentes parámetros para convertir los Núme-

ros Digitales (ND) almacenados en las imágenes de los satélites Landsat a radiancia

(Lt,b). Para realizar la correción radiométrica de las imágenes se aplicaron los coefi-

cientes presentados en Chander et al. (2009), usando la siguiente ecuación:

12



Cuadro 2.2: Rangos dinámicos de post-calibración e irradiancia solar exoatmosférica
media.

Landsat 5 TM
Banda LMINb LMAXb ESUNb

1 -1.52 193 1983
2 -2.84 365 1796
3 -1.17 264 1536
4 -1.51 221 1031
5 -0.37 30.2 220
6 1.238 15.303 N/A
7 -0.15 16.5 83.44

Landsat 7 ETM+
Banda LMINb LMAXb ESUNb

1 -6.2 191.6 1997
2 -6.4 196.5 1812
3 -5.0 152.9 1533
4 -5.1 241.1 1039
5 -1.0 31.06 230.8
61 0.0 17.04 N/A
62 3.2 12.65 N/A
7 -0.35 10.8 84.9
8 -4.7 243.1 1362

Lt,b = (
LMAXb − LMINb

Qcalmax −Qcalmin
)(Qcal −Qcalmin) + LMINb (2.1)

donde Qcal es el valor calibrado del pixel, LMINb es la radiancia espectral corres-

pondiente al valor ND mı́nimo, LMAXb es la radiancia espectral que corresponde

al valor NDmáximo, Qcalmin es el valor mı́nimo calibrado correspondiente a LMINb

(ND=0) y Qcalmax es el valor máximo calibrado que corresponde a LMAXb (255). La

tabla 2.2 se muestran los parámetros LMAXb, LMINb y ESUNb para cada banda de

los satélites Landsat 5 y Landsat 7.

2.3. Descripción de METRIC

El método que se aplicó para estimar la ET en el Valle de San Luis Potosı́ y zonas

aledañas es denominado METRIC (Trazo de Mapas de Evapotranspiración con Alta
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Resolución con Calibración Interna) descrito por Allen et al. (2007b), en la Fig. 2.3 se

muestra su esquema general. Este método determina la ET mediante la aplicación

de un balance de energı́a a cada pixel de la imagen, donde la energı́a consumida por

el proceso de ET se calcula de la siguiente manera:

LE = Rn − G− H (2.2)

donde LE es la energı́a consumida por la ET, Rn es la radiación neta (la suma de la

radiación de onda corta y de onda larga que incide y es emitida por la superficie), G

es el flujo de calor conducido dentro del suelo y H es el flujo de calor sensible por la

convección del aire. Todos los parámetros anteriores están expresados en Wm−2.

2.3.1. Radiación neta (Rn)

La radiación neta (Rn) que incide sobre la superficie de la Tierra es básicamente

redistribuida en tres procesos. Una parte es usada para calentar el aire cerca de la

superficie (flujo de calor sensible, H), otra parte es usada para evaporar el agua (flujo

de calor latente, LE) y el resto es absorbido o conducido dentro del suelo o del agua

(flujo de calor dentro del suelo, G) (Tasumi, 2003). El balance de la radiación en la

superficie está descrito por:

Rn = Rs↓ − αRs↓ + RL↓ − RL↑ − (1− ε0)RL↓ (2.3)

donde Rs↓ es la radiación de onda corta que incide sobre la superficie (W m−2), α es

el albedo de la superficie (adimensional), RL↓ es la radiación de onda larga incidente

(W m−2), RL↑ es la radiación de onda larga reflejada (W m−2) y ε0 es la emisividad

térmica superficial de banda ancha (adimensional). El término (1− ε0)RL↑ represen-

ta la fracción de la radiación de onda larga incidente que es reflejada por la super-

ficie. En la Fig. 2.2 se muestra un esquema sobre el balance de la radiación, donde

la Rn esta dada por la sustracción de todos los flujos de radiación emitidos y refleja-

dos desde la superficie de la Tierra de los flujos de radiación solar y de radiación de

onda larga que inciden sobre ella.
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Figura 2.2: Balance de radiación sobre la superfice de la Tierra (Tasumi, 2003).

Radiación de onda corta incidente (Rs↓)

La radiación de onda corta Rs↓ (Wm−2) que incide sobre la superficie de la Tierra

representa la principal fuente de energı́a para la ET y es calculada como:

Rs↓ =
Gsc cosθrel τsw

d2
(2.4)

donde Gsc es la constante solar (1367 Wm−2), θrel es el ángulo de incidencia solar,d2

es la distancia relativa entre la Tierra y el Sol al cuadrado y τsw es la transmisividad

atmosférica, la cual está definida por:

τsw = 0,35 + 0,627 exp

[

−0,00146 P

Kt cosθhor
− 0,075

(

W

cosθhor

)0,4
]

(2.5)

donde P es la presión atmosférica (kPa), W es la cantidad de agua en la atmósfera

(mm) y θhor es el ángulo cenital sobre una superficie horizontal. Kt es el coeficiente

de turbidez 0 < Kt,≤ 1,0 donde Kt = 1,0 para aire limpio y Kt = 0,5 para aire extre-

madamente turbio, con polvo o contaminado. La presión atmosférica es calculada

como:

P = 101,3

(

293− 0,0065 z

293

)5,26

(2.6)

donde 293 es la temperatura estándar del aire (K), y z es la elevación sobre el nivel

del mar (m). El contenido de agua en la atmósfera (W) se calcula usando la presión

de vapor cerca de la superficie medida o estimada de una estación meteorológica
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representativa, de acuerdo con la siguiente ecuación:

W = 0,14 ea P + 2,1 (2.7)

donde ea es la presión de vapor cerca de la superficie (kPa), la cual es calculada a

partir de la temperatura de rocı́o (Tr):

ea = 0,611 exp

[

17,27 Tr
Tr + 237,3

]

(2.8)

El ángulo solar de incidencia es el ángulo entre el rayo solar y una lı́nea perpen-

dicular a la superficie terrestre. Para superficies horizontales, θrel es equivalente al

ángulo cenital solar. Sin embargo, para superficies con topografı́a irregular, θrel en la

ecuación 2.4 debe calcularse pixel por pixel, usando la pendiente de la superficie y

la información de aspecto derivada de un modelo digital de elevación y la siguiente

ecuación:

cos θrel = sen(δ) sen(φ) cos(s) − sen(δ) cos(φ) sen(s) cos(γ)

+ cos(δ) cos(φ) cos(s) cos(ω)

+ cos(δ) sen(φ) sen(s) cos(γ) cos(ω)

+ cos(δ) sen(γ) sen(s) sen(ω)

(2.9)

donde δ es la declinación de la Tierra, φ es la latitud del pixel, s es la pendiente

de la superficie (donde s = 0 para una superficie plana y s = π/2 radianes para

una pendiente vertical); γ es el ángulo de aspecto de la superficie, donde γ = 0

para pendientes orientadas al sur, γ = −π/2 radianes para superficies orientadas

al este, γ = +π/2 radianes para pendientes orientadas al oeste y γ = ±π radianes

para pendientes orientadas al norte. El parámetro ω es el ángulo horario, donde

ω = 0 al mediodı́a solar, ω es negativo por la mañana y ω es positivo por la tarde.

Las ecuaciones para calcular la declinación de la Tierra y el ángulo horario fueron

tomadas de ASCE-EWRI (2005).

La latitud, φ, expresada en radianes es positiva para el Hemisferio Norte y nega-

tiva para el Hemisferio Sur. La conversión de grados decimales a radianes está dada
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por:

Radianes =
π(grados)

180
(2.10)

La declinación solar es calculada como:

δ = 0,409 sen

(

2πDJ

365
− 1,39

)

(2.11)

y el ángulo horario está dado por:

ω =
π

12
[t + 0,06667(Lz − Lm) + Sc) − 12] (2.12)

donde t es la hora de adquisición de la imagen, Lz es la longitud del centro de la

zona horaria local, Lm es la longitud del sitio donde se mide la radiación solar y Sc

es el ajuste estacional del tiempo solar, que se determina como sigue:

Sc = 0,1645 sen(2b) − 0,1255 cos(b) − 0,025 sen(b) (2.13)

b =
2π(DJ − 81)

364
(2.14)

donde DJ es el dı́a juliano del año y b está en radianes. El ángulo horario θ = 0 al

medio dı́a solar, es negativo por la mañana y es positivo por la tarde.

Para superficies planas, donde la pendiente y el aspecto son ignorados, la ecua-

ción 2.9 se reduce a:

cos θhor = sen(δ) sen(φ) + cos(δ) cos(φ) cos(ω) (2.15)

el cual es el ángulo solar usado en la ecuación 2.5.
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Figura 2.3: Esquema general de METRIC para estimar la distribución espacial de la ET.
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La distancia relativa entre la Tierra y el Sol es calculada en función del dı́a juliano

(DJ), usando la siguiente ecuación:

d2 =
1

1+ 0,033 cos(DJ 2π/365)
(2.16)

Albedo de la superficie (α)

La energı́a solar reflejada desde la superficie de la Tierra que es observada por el

satélite, es impactada por la atenuación y la dispersión atmosférica entre el sensor

del satélite y la superficie de la Tierra. Los efectos atmosféricos deben ser eliminados

durante la estimación de la reflectancia de la superficie y del albedo para poder

calcular el balance de energı́a de la superficie de la Tierra.

El albedo es la proporción entre la radiación solar (de onda corta) que incide so-

bre la superficie y la reflectada por ésta; representa la reflectancia integrada a través

del espectro de onda corta (0.2 a 3.2 µm). El albedo es calculado por la integración de

las reflectancias de las bandas representativas del satélite, que en el caso de Landsat

son las bandas 1–5 y 7.

Para calcular el albedo es necesario calcular primero la reflectancia en el satélite

o en el lı́mite superior de la atmósfera, (ρt,b), para cada una de las bandas del satélite

(b):

ρt,b =
π Lt,b d

2

ESUNb cos θrel
(2.17)

donde la radiancia espectral Lt,b es igual a la energı́a reflectada medida en la banda

b del satélite (Wm−2 sr−1µm−1), θrel es el ángulo solar de incidencia, d2 es la distan-

cia entre la Tierra y el Sol en unidades astronómicas y ESUNb es la radiación solar

exoatmosférica media para la banda b (W m−2 µm−1). En la última columna de la

Tabla 2.2 se presentan los valores de ESUNb para Landsat 5 TM y Landsat 7 ETM+

usando el espectro de Thuillier et al. (2003). Este espectro es recomendado por el

Grupo de Trabajo en Calibración y Validación (WGCV) del Comité de Satélites pa-
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ra la Observación de la Tierra (CEOS) para ser usado en aplicaciones basadas en la

observación de la Tierra que usen la irradiancia exoatmosférica solar media, ya que

se considera a este espectro como el más preciso (Chander et al., 2009). Con la ecua-

ción 2.17 se obtiene la reflectancia (BD) en el satélite, pero para calcular el albedo es

necesaria la reflectancia real en la superficie, (ρs,b,) que se calcula como:

ρs,b =
Rout,s,b

Rin,s,b
=

ρt,b − ρa,b

τin,b τout,b
(2.18)

donde Rin,s,b y Rout,s,b (W m−2µm−1) representan la radiancia hemisférica incidente

y reflejada por la superficie, τin,b es la transmitancia efectiva para la radiación solar

que incide sobre la superficie correspondiente a la banda b, τout,b es la transmitan-

cia efectiva para la radiación solar reflejada por la superficie correspondiente a la

banda b y ρa,b es la ruta de la reflectancia para la banda b. Las variables τin,b y τout,b

representan la atenuación de la radiación directa y difusa que son calculadas usando

ecuaciones derivadas para cada banda del satélite:

τin,b = C1 exp

[

C2P

Kt cos θhor
−

C3W + C4

cos θhor

]

+ C5 (2.19)

τout,b = C1 exp

[

C2P

Kt cos η
−

C3W + C4

cos η

]

+ C5 (2.20)

donde C1–C5 son constantes especı́ficas para cada satélite, y θhor es el ángulo cenital

solar de la Ec. 2.15. El parámetro η es el ángulo relativo de visión del satélite a la

perpendicular desde una superficie plana horizontal, el cual es cero para una vista

del nadir y π/2 radianes para un ángulo de visión horizontal. Landsat tiene un

ángulo de visión nadir, y por lo tanto el cos η=1. La ruta de la reflectancia es una

proporción de la cantidad de radiación dispersada y absorbida en un solo sentido,

representada por 1− τin,b:

ρa,b = Cb(1− τin,b) (2.21)
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donde Cb determina la relación de escala con los valores reportados para Landsat

mostrados en la tabla 2.3.

Cuadro 2.3: Constantes C1–C5 de las Ecuaciones 2.19 y 2.20, Cb de la Ec. 2.21 yWb de
la Ec. 2.22

Coef. Banda 1 Banda 2 Banda 3 Banda 4 Banda 5 Banda7
C1 0.987 2.319 0.951 0.375 0.234 0.365
C2 -0.00071 -0.00016 -0.00033 -0.00048 -0.00101 -0.00097
C3 0.000036 0.000105 0.00028 0.005018 0.004336 0.004296
C4 0.0880 0.0437 0.0875 0.1355 0.0560 0.0155
C5 0.0789 -1.2697 0.1014 0.6621 0.7757 0.639
Cb 0.640 0.310 0.286 0.189 0.274 -0.186
Wb 0.254 0.149 0.147 0.311 0.103 0.036

Albedo de banda ancha (αs)

El albedo de banda ancha se calcula mediante la integración de la reflectancia de

las bandas dentro del espectro de onda corta, usando la siguiente función:

αs =
n

∑
b=1

[ρs,bWb] (2.22)

dondeWb es el coeficiente de ponderación que representa la fracción de la radiación

solar en la superficie que ocurre dentro del rango espectral representado por una

banda especı́fica, y n es el número de las bandas del satélite que se integran.

Radiación de onda larga reflejada (RL↑)

La radiación de onda larga reflejada (RL↑) emitida desde la superficie es impul-

sada por la temperatura y la emisividad de la superficie. Este término (RL↑) es cal-

culado usando la ecuación de Stefan-Boltzmann:

RL↑ = ε0σT4
s (2.23)

donde ε0 es la emisividad de banda ancha de la superficie (adimensional), σ es la

constante de Stefan-Boltzmann (5.67x10−8 W m−2 K−4) y Ts es la temperatura de
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la superficie (K). La emisividad de la superficie es calculada usando la siguiente

ecuación:

ε0 = 0,95+ 0,01LAI cuando LAI ≤ 3 (2.24)

ε0 = 0,98 cuando LAI > 3 (2.25)

donde LAI (m2m−2) es el ı́ndice de ŕea foliar,que representa la relación entre el área

foliar total de superficie de las hojas (de un lado de las hojas) por unidad de área

de suelo. El LAI es un indicador de biomasa y de la resistencia del dosel al flujo de

vapor y es calculado con la siguiente ecuación:

LAI = −
ln[(0,69− SAVIID)/0,59]

0,91
(2.26)

donde SAVI es el Índice de Vegetación Ajustado al Suelo, que se calcula como:

SAVI =
(1 + L)(ρt,4 − ρt,3)

L + (ρt,4 + ρt,3)
(2.27)

En METRIC, el LAI es derivado a partir del SAVI, el cual fue desarrollado para

minimizar los efectos (ruido) del suelo en el espectro del dosel de la vegetación

mediante un factor de ajuste L. Este factor varı́a inversamente con la cantidad de

vegetación presente en la superficie (Huete, 1988). Para los cálculos realizados en el

VSLP, se estableció el factor L=0.1 para todas las fechas analizadas.

La temperatura de la superficie (Ts) es calculada para las imágenes Landsat usan-

do una ecuación modificada de Plank, la cual incluye correcciones atmosféricas y la

emisividad de la superficie (Markham and Barker, 1986):

Ts =
K2

ln[(εNBK1/Rc) + 1]
(2.28)

donde εNB es la emisividad correspondiente a la longitud de onda de la banda térmi-

ca del satélite. Rc es la radiancia térmica de la superficie corregida usando la radian-
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cia espectral Lt,6 de la banda 6 de Landsat, la cual es la banda térmica. Las constantes

K1 y K2 son K1 = 607,8 y K2 = 1261 W m−2 sr−1µm−1 para Landsat 5 y K1 = 666,1

y K2 = 1283 W m−2 sr−1µm−1 para Landsat 7.

La radiancia térmica corregida (Rc Wm−2 sr−1µm−1)) es calculada como:

Rc =
Lt,6 − Rp

τNB
− (1− εNB)Rsky (2.29)

donde Lt,6 es la radiancia espectral de la banda 6 (Wm−2 sr−1µm−1), Rp es el camino

de la radiancia en la longitud 10,4− 12,5µm (Wm−2 sr−1µm−1), Rsky es la radiación

térmica de la banda con cielo limpio (W m−2 sr−1µm−1) y τNB es la trasmisividad

del aire (en el rango de 10.4-12.5 µm).

El cálculo de los valores para Rp y τNB requiere del uso de un modelo de simula-

ción de transferencia radiativa, como MODTRAN (Berk et al., 1983), en ausencia de

éste se pueden utilizar los siguientes valores Rp = 0,91, τNB = 0,866, y Rsky = 1,32

W m−2 sr−1µm−1 que generan resultados más precisos y consistentes que cuando

se ignoran las correcciones atmosféricas. El uso de estos valores produce una correc-

ción atmosférica general para condiciones de cielo limpio.

La transmisividad de banda ancha, εNB, representa la emisividad de la superficie

dentro del rango de la banda térmica del satélite y es estimada como:

εNB = 0,97+ 0,0033LAI cuando LAI ≤ 3

εNB = 0,98 cuando LAI > 3
(2.30)

La ecuación 2.30 es aplicada cuando el Índice de Vegetación de Diferencia Nor-

malizada NDVI > 0, lo que indica suelo o vegetación, mientras que NDVI ≤ 0

indica la presencia de agua o nieve, en donde εNB y ε0 son estimadas como 0.985.

El NDVI (Deering, 1978) es la relación de las diferencias en las reflectancias en la

banda del infrarojo cercano y en banda del rojo. En el caso de las imágenes Landsat,
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las bandas correspondientes son la banda 4 y la banda 3:

NDVI =
(ρt,4 − ρt,3)

(ρt,4 + ρt,3)
(2.31)

Radiación de onda larga incidente (RL↓)

La radiación de onda larga incidente es el flujo de radiación térmica originado en

la atmósfera (W m−2) y tradicionalmente es calculada usando la ecuación de Stefan-

Boltzmann:

RL↓ = εaσT
4
a (2.32)

donde Ta es la temperatura del aire cerca de la superficie (K) y εa, es la emisividad

atmosférica efectiva (adimensional):

εa = 0,85(− ln τsw)0,09 (2.33)

donde τsw es la transmisividad atmosférica de banda ancha para la radiación de

onda corta calculada de la Ec. 2.5. En la mayorı́a de las aplicaciones de METRIC

(Allen et al., 2005; Gowda et al., 2008a; Chavez et al., 2009), la temperatura de la

superficie (Ts) de cada pixel ha sido usada para sustituir Ta en la Ec. 2.32, lo que

sugiere que la radiación de onda larga que incide varı́a a través de la imagen en

proporción de la temperatura de la superficie.

2.3.2. Flujo de calor del suelo (G)

El flujo de calor conducido por el suelo (G) es la tasa de calor almacenado en el

suelo y vegetación debido a la conducción del calor. Las aplicaciones generales de

METRIC calculan G como una proporción G/Rn usando una ecuación desarrollada

por Bastiaanssen (1995) que representa los valores cercanos al medio dı́a:
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G

Rn
= (Ts − 273,15)(0,0038+ 0,0074α)(1− 0,98NDVI4) (2.34)

donde Ts, es la temperatura de la superficie (K) y α es el albedo de la superficie.

Esta ecuación sugiere que G/Rn incrementa de forma proporcional con el albedo

(indicador de suelos desnudos, que a menudo tienen alta reflectancia) y disminuye

con el incremento de la vegetación (debido a la sombra producida por el dosel). Esta

fue la ecuación aplicada en el proceso de validación.

Por otra parte, Tasumi (2003) desarrolló otra ecuación que también ha sido apli-

cada en METRIC, y que está en función del LAI:

G

Rn
= 0,05+ 0,18 exp−0,521 LAI LAI ≥ 0,5

G

Rn
= 1,80(Ts − 273,15)/Rn + 0,084 LAI < 0,5

(2.35)

En los cálculos realizados para este trabajo se aplicó la Ec. 2.35, la cual sugiere que

la proporción G/Rn es menor conforme aumenta el LAI y que para las superficies

de suelo desnudo G se incrementa en función de la temperatura.

2.3.3. Flujo de calor sensible (H)

METRIC difiere de SEBAL principalmente en la forma en la cual se realiza la ca-

libración especı́fica de H (W m−2) para cada imagen de satélite. En ambos modelos

el flujo de calor sensible es estimado a partir de la siguiente ecuación aerodinámica:

H = ρairCp
dT

rah
(2.36)

donde ρair es la densidad del aire (kg m−3), Cp es el calor especı́fico del aire a una

presión constante (J kg−1 K−1) y rah es la resistencia aerodinámica (s m−1) entre dos

alturas cerca de la superficie, z1 y z2 (generalmente 0.1 y 2 m) calculada como una

función de la rugosidad aerodinámica estimada para cada pixel en particular. En la

Fig. 2.5 se muestra un diagrama de flujo del procedimiento iterativo requerido para
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estimar H.

El parámetro dT (K) representa la diferencia de temperatura cerca de la superficie

entre z1 y z2, el cual es usado en la ecuación 2.36 debido a la dificultad de estimar

con exactitud la temperatura de la superficie a partir de los datos del satélite y se

determina como:

dT = a + bTs mde (2.37)

donde a y b son constantes determinadas empı́ricamente para cada imagen de satéli-

te y Ts mde es la temperatura de la superficie ajustada a una elevación arbitraria para

cada pixel de la imagen usando un modelo digital de elevación. El uso de Ts mde en

la ecuación 2.37 corrige los impactos por la disminución de la temperatura debido

al incremento de la elevación.

Ajuste de la temperatura de la superficie a una elevación común

Generalmente, la temperatura del aire disminuye de 5◦C a 10◦C por cada kilóme-

tro que la elevación se incrementa bajo condiciones estables. Dado que la tempera-

tura de la superficie está en fuerte equilibrio con la temperatura del aire, se pueden

observar decrementos similares en la temperatura de la superficie. Para calcular dT,

se crea un mapa “artificial” de la tasa de disminución de la temperatura de la su-

perficie suponiendo que la tasa a la cual disminuye es la misma que la de una masa

tı́pica de aire (Allen et al., 2008). La temperatura corregida se calcula como:

Ts mde = Ts + Ci △ z (2.38)

donde Ci es la tasa de disminución de la temperatura, △z es la elevación de cada

pixel menos la elevación de un dato de elevación arbitrario (datum, en m) donde

Ts mde es especificado igual a Ts. El término△z es positivo si la elevación del pixel es

mayor que la del datum. El gradiente adiabático del aire saturado es de aproxima-

damente 6.5 K/1000 m, mientras que para el aire seco este gradiente es de alrededor

de 10 K/1000 m. La tasa de disminución es generalmente ajustada para cada ima-
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gen y fecha graficando un número de pixeles seleccionados aleatoriamente contra la

elevación (Allen et al., 2008).

Ajuste de G a suelos desérticos

En algunas aplicaciones de METRIC (Allen et al., 2008), la función de G fue ajus-

tada durante su aplicación en suelos desérticos para tomar en cuenta la delamina-

ción y las diferencias en porosidad, estructura y otros efectos que causan que estos

suelos tengan caracterı́sticas opuestas a los suelos agrı́colas. Las capas superiores

de los suelos agrı́colas cultivados frecuentemente son alterados por actividades ru-

tinarias como la labranza y el crecimiento de maleza. Estas alteraciones tienden a

promover una estructura uniforme y una menor compactación del suelo, de manera

que en estos suelos no se forman cortezas, agrietamientos ni delaminaciones.

Por otra parte, en suelos desérticos, donde la vegetación es escasa y la capa su-

perior del suelo no es modificada por largo tiempo, frecuentemente se forma una

costra delgada sobre la superficie del suelo. Esta capa reduce la transferencia de

energı́a por conducción a la capa subyacente del suelo y por lo tanto disminuye la

conducción del calor dentro del suelo (G). Además, la carencia de humedad en la

capa superior del suelo, también reduce G; por el contrario, la presencia de agua

incrementa la conductividad térmica del suelo.

La función de G que es usada en METRIC fue derivada a partir de suelos agrı́co-

las con una cantidad moderada de agua, por lo cual puede sobreestimar G en suelos

secos y desérticos.

Para ajustar esta aplicación a suelos desérticos, G es calculada usando la ecuación

propuesta por Allen et al. (2008), donde G es reducido en los pixeles que tienen una

temperatura mayor que la del pixel caliente (Ts(c)), como a continuación se muestra:

Gadj = G− 5(Ts mde − Ts mde (c)) para Ts mde > Ts mde (c) (2.39)

donde Gadj es el flujo de calor conducido dentro del suelo que sustituye a G en la
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Ec. 2.2 con la cual se estima la cantidad de energı́a consumida por el proceso de la

ET, Ts mde es la temperatura de la superficie corregida de los efectos de la elevación

de la ecuación 2.38 y Ts mde (c) es la temperatura del pixel caliente, también corregida

por efectos de la elevación. Esta ecuación fue desarrollada a partir de la aplicación

de METRIC en Nuevo México y en Idaho en Estados Unidos como un medio para

reducir los valores ET negativos que frecuentemente se obtenı́an.

Reducción en la pendiente de la función dT = a + bTs

En algunas áreas de las imágenes en zonas desérticas los valores de la Ts pueden

ser significantemente mayores que la temperatura de la superficie del pixel caliente.

Cuando la superficie está cubierta por arbustos u otro tipo de vegetación, el incre-

mento en la Ts puede ser atribuido al exceso de resistencia aerodinámica (término

que se describirá en la siguiente sección). Sin embargo, en condiciones de suelo des-

nudo, el aumento de Ts está relacionado al impacto de los suelos delaminados y

desérticos, o en condiciones agrı́colas, puede ser debido a la presencia de una capa

delgada de paja sobre la superficie.

Bajo estas condiciones, el incremento de Ts mas allá de la temperatura del pixel

caliente (Ts (c)), ubicado en un campo agrı́cola desnudo causa que dT sea sobrestima-

do, ya que un incremento en dT que es sustancialmente mayor que el determinado

para Ts (c) no es fı́sicamente posible. Esto se debe a que en esta condición todo el

calor de Rn − G es transportado a la atmósfera vı́a H, de manera que H se acerca

al lı́mite de la energı́a disponible. Se espera que mas allá de este H, no haya un in-

cremento en el gradiente de temperatura dT, incluso cuando la temperatura de la

superficie sea mayor que la del pixel caliente.

Por lo tanto, en la práctica, la pendiente de la función debe ser reducida cuando

Ts > Ts (c). Debido a que las cantidades de energı́a disponible (Rn − G) varı́an entre

los suelos agrı́colas y otros tipos de suelos por sus diferencias en la reflectancia y

estructura, el umbral (Ts mde (u)) al cual la pendiente de la función dT es reducido

puede ser ajustando a un valor algunos grados mayor que la temperatura del pixel

caliente (Allen et al., 2008), de acuerdo con las siguientes relaciones:
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dT = b + a Ts mde si Ts mde ≤ Ts mde (u)

dT = b + a Ts mde (u) +
a

4
(Ts mde − Ts mde (u)) si Ts mde > Ts mde (u)

(2.40)

donde Ts mde es la temperatura de cualquier pixel corregida por los efectos de la

elevación y Ts mde (u) es la temperatura de la superficie corregida de los efectos de

la elevación a la cual el cambio de pendiente ocurre. Un ejemplo de la Ec. 2.40 se

puede ver en la Fig. 2.4, donde se muestra como se reduce el dT al limitar su cálculo

en función de la temperatura del pixel caliente. Para calcular Ts mde (u) se aplica la

siguiente ecuación:

Ts mde(u) = Ts(c) + K (2.41)

donde Ts(c) es la temperatura del pixel caliente usada en la calibración de METRIC,

K es la temperatura que compensa a Ts mde (c) y se recomienda que sea de unos 2 K.
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Figura 2.4: Esquema quemuestra la aplicación de la Ec. 2.40 para reducir el dT cuan-
do la Ts es mayor que la Ts del pixel caliente.
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Transporte aerodinámico

Debido a que la resistencia aerodinámica (rah) y el flujo de calor sensible (H)

son desconocidos para cada pixel de la imagen, es necesaria una solución iteractiva.

Durante la primera iteración, rah es calculada asumiendo condiciones atmosféricas

de estabilidad:

rah =
ln(z2/z1)

u∗k
(2.42)

donde z1 y z2 son alturas sobre la superficie donde los extremos de dT fueron de-

finidos, u∗ es la velocidad de fricción (m s−1) y k es la constante de von Karman

(0.41). La velocidad de fricción es calculada durante la primer iteración utilizando

la siguiente ecuación:

u∗ =
ku200

ln(200/zom)
(2.43)

donde u200 es la velocidad de viento (m s−1) a una altura de mezcla que se asume es

de 200 m y zom es la longitud de rugosidad momentánea (m), la cual es una medida

de resistencia y de fricción para la capa de aire que interactúa con la superficie. La

velocidad de fricción (u∗) es calculada para cada pixel con una longitud de rugosi-

dad especı́fica para cada pixel, pero u200 se asume constante para todos los pixeles

en la imagen ya que ocurre a una altura a la cual las caracterı́sticas de la superficie

ya no intervienen.

La velocidad del viento a una altura de mezcla supuesta de 200 m por encima de

la estación meteorológica, (u200), se calcula como:

u200 =
uw ln(200/zom(w))

ln(zx/zom(w))
(2.44)

donde uw es la velocidad del viento medida en la estación meteorológica a una altu-

ra zx y zom(w) es la longitud de rugosidad de la superficie del sitio donde está ubica-

da la estación. Para estimar u200 en superficies de topografı́a irregular se realiza un

ajuste multiplicando la velocidad de mezcla por un coeficiente de ponderación de
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la velocidad del viento (̟), antes de realizar los calculos de u∗ y rah. Este coeficiente

̟ es calculado de acuerdo a:

̟ = 1+ 0,1

(

elev− eleve
1000

)

(2.45)

donde elev es la elevación del pixel (m) y eleve es la elevación de la estación meteo-

rológica donde fue medida la velocidad del viento.

En METRIC, la longitud de la rugosidad momentánea (zom) es estimada para

cada pixel de acuerdo al tipo de uso de suelo o a la cantidad de vegetación. En

las zonas agrı́colas, zom es generalmente proporcional al LAI y es calculado con la

siguiente ecuación:

zom = 0,018 LAI (2.46)

donde zom está en metros y LAI es adimensional. Un valor de zom = 0,005m repre-

senta una rugosidad tı́pica de los suelos agrı́colas desnudos. Dado que esta ecuación

genera valores nulos al aplicarse en superficies que tienen valores de LAI = 0, para

los cálculos realizados en este trabajo se aplicó la ecuación presentada en Gowda

et al. (2008b). Esta ecuación permite limitar los valores mı́nimos de zom a 0.005:

zom = 0,005+ 0,02 LAI (2.47)

Para realizar el ajuste de zom a superficies de topografı́a irregular, se aplica la

siguiente ecuación cuando la pendiente (s) calculada a partir del MDE es mayor a

5◦:

zom(mtn) = Zom

(

1 +
(180/π) s− 5

20

)

(2.48)

El cálculo de la densidad del aire (ρair, Kg m−3) es realizado por:

ρair =
1000 P

1,01(Ts − dT) R
(2.49)

donde P es la presión atmosférica (kPa) cada pixel , R es la constante especı́fica de
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los gases (287 J kg−1K−1) y (Ts − dT) se usa en lugar de la temperatura del aire cerca

de la superficie.

Solución iterativa para rah

Una vez que se ha realizado la primera iteración, se calcula el valor corregido de

u∗ de la siguiente manera:

u∗ =
u200 K

ln(200/zom) − Ψm(200m)
(2.50)

donde Ψm(200m) es la correción de estabilidad para el transporte momentáneo a 200

m. Posteriormente, para cada iteración se calcula un valor corregido de rah como:

rah =
ln(z2/z1) − Ψh(z2) + Ψh(z1)

u∗k
(2.51)

donde Ψh(z2) y Ψh(z1)
son correciones de estabilidad para el transporte de calor ac-

tualizadas en cada iteració a las alturas de z2 y z1.

Exceso de resistencia aerodinámica rextra

En algunas aplicaciones de METRIC, la ET estimada para áreas desérticas pue-

de ser sistemáticamente negativa. Esto ocurre debido a que generalmente METRIC

es calibrado para producir valores de ET cercanos a cero para suelos agrı́colas des-

nudos. Las altas temperaturas en zonas desérticas causan que el balance interno

de energı́a sobreestime el flujo de calor sensible (H) y esto genere valores negati-

vos de ET. Para eliminar este problema Allen et al. (2008) desarrolló una corrección

empı́rica donde se agrega un parámetro de resistencia aerodinámica extra (rextra) en

el cálculo de H. Incorporando este término a la ecuación para estimar el flujo de

calor sensible, la cual se convierte a:

Hr extra = ρairCp
dT

rah + rextra
(2.52)
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La función de resistencia extra fue desarrollada basada enmediciones de H reali-

zadas por un sistema de Covarianza de Eddy que fue instalado en un sitio desértico

en la parte sur del estado de Idaho en los Estados Unidos. La vegetación de ese lugar

es una especie dematorral xerófilo llamado artemisa (Allen et al., 2008). Teniendo en

cuenta que el tipo de vegetación con mayor cobertura en SLP es el matorral xerófilo

(Sánchez-González and Garcı́a-Trejo, 2010), se consideró que esta función es aplica-

ble en este trabajo.

rextra = 0,0130(u200)
3 − 0,4351(u200)

2 + 4,2748u200 − 8,2835 (2.53)

donde rextra esta en s m−1 y u200 es la velocidad del viento a 200 m en m s−1. La

ecuación 2.53 está limitada a valores de velocidad del viento menores a 15 m s−1

(más alla de 15 m s−1, la corrección esta restringida a rextra = 2 s m−1). El lı́mite

inferior de rextra = 0 es impuesto cuando la velocidad del viento es menor que 2.6

m s−1.

Funciones de correción de estabilidad

Las condiciones de estabilidad del aire (inestable, neutral y estable) deben ser

consideradas durante el cálculo del flujo de calor sensible (H) porque estas afectan la

resistencia aerodinámica que se presenta al transporte de calor (rah) (Tasumi, 2003).

En METRIC las correcciones de estabilidad se aplican usando la longitud (L) de

Monin-Obukhov. Esta longitud es la altura a la cual las fuerzas de flotabilidad (o

estabilidad) y de mezcla mecánica son iguales, y es calculada como una función del

calor y de los flujos momentáneos:

L = −
ρair Cp u

∗3 Ts

k g H
(2.54)

donde g es la aceleración gravitacional (9.807 m s−2).

Generalmente, la temperatura del aire disminuye aproximadamente 6.5◦C cuan-

do la elevación se incrementa en 1 km bajo condiciones de estabilidad neutral. En

lugares donde el flujo de calor sensible es positivo, el decremento de la temperatu-
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ra por la elevación disminuye porque la masa de aire es calentada por H. En esta

condición, el movimiento vertical del aire es más fácil y por lo tanto la resistencia

aerodinámica esmenor en la misma proporción en la que H aumenta; esta condición

es llamada inestable. En general, una condición neutral se presenta sobre un suelo

agrı́cola bien regado y una condición inestable en una superficie seca al medio dı́a.

Por otra parte, una condición estable se puede presentar más probablemente duran-

te la noche o por la tarde sobre zonas de regadı́o rodeadas por desierto (Tasumi,

2003).

Durante el proceso iterativo, cuando L < 0, la capa lı́mite atmosférica más baja

es inestable y cuando L > 0, la capa lı́mite es estable. Para L < 0:

Ψm(200m) = 2 ln

(

1+ x(200m)

2

)

+ ln

(

1+ x2
(200m)

2

)

− 2 arctan(x(200m) + 0,5π (2.55)

Ψh(2m) = 2 ln

(

1+ x2
(2m)

2

)

(2.56)

Ψh(0,1m) = 2 ln

(

1+ x2
(0,1m)

2

)

(2.57)

donde:

x(200m) =

(

1− 16
200

L

)0,25

(2.58)

x(2m) =

(

1− 16
2

L

)0,25

(2.59)
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x(0,1m) =

(

1− 16
0,1

L

)0,25

(2.60)

Cuando L ≥ 0, los valores de x(200m)=x(2m)=x(0,1m)=0. Los valores de x(200m),

x(2m) y x(0,1m) son considerados como 1.0 cuando L ≥ 0. Para L > 0 (condiciones

estables):

Ψm(200m) = −5

(

2

L

)

(2.61)

Ψh(2m) = −5

(

2

L

)

(2.62)

Ψh(0,1m) = −5

(

0,1

L

)

(2.63)

Cuando L = 0, Ψm(200m)=Ψh(2m)=Ψh(0,1m)=0. La ecuación 2.61 usa el valor de 2

m en lugar de 200 m para z porque se asumen condiciones atmosféricas estables, la

altura de la capa estable es de solo pocos metros. Para condiciones neutrales, L = 0,

H = 0 y Ψm=Ψh=0.

Determinación de las constantes de la función dT

Para el cálculo del flujo de calor sensible de la Ec. 2.36, el diferencial de tempe-

ratura del aire cerca de la superficie (dT), es estimado asumiendo que es lineal en

proporción a la temperatura de la superficie (Ts). Al aceptar este supuesto, la fun-

ción dT se desarrolla usando dos pixeles extremos, llamados “pixel caliente” y “pixel

frı́o”. El pixel frı́o debe ser seleccionado dentro de un campo agrı́cola, bien regado y

que su superficie esté totalmente cubierta por vegetación. La Ts y la radiancia de los

pixeles de los alrededores debe ser prácticamente idéntica a la del pixel frı́o. Para
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mejores resultados, el albedo de la superficie debe estar en el rango de 0.20 a 0.24 y

el LAI debe ser mayor a 3. Finalmente, el pixel frı́o debe estar localizado cerca de

una estación meteorológica (en un radio de 10km) de manera que las condiciones

climáticas sean similares.

Por otra parte, el pixel caliente debe estar localizado en un campo agrı́cola con

suelo seco y desnudo donde se pueda asumir que ET = 0. Debe tener un albedo

similar a otros campos secos y desnudos en el área de interés y el LAI debe estar

en un rango de 0 a 0.4 (que corresponde a suelos sin vegetación). El pixel caliente

no debe tener una pendiente mayor a tres grados. Por último, el pixel caliente tam-

bién debe estar localizado cerca de una estación meteorológica (Tasumi, 2003). En la

Fig. 2.6 se ejemplifica la selección de los pixeles extremos.

El diferencial de temperatura del pixel caliente es estimado reordenando la ecua-

ción 2.36, en donde se asume que el suelo está demasiado seco para que LE sea

considerado nulo:

LEc = Rn(c) − G(c) (2.64)

donde Rn(c) es la radiación neta para el pixel caliente (W/m2) estimada por la ecua-

ción 2.3 y G(c) es el flujo de calor conducido dentro del suelo para el pixel caliente

(W/m2) estimado por la ecuación 2.35.

El valor de dT para el pixel caliente es calculado por:

dTc =
(Rn(c) − G(c)) rah(c)

ρair(c) Cp
(2.65)

donde rah(c) es la resistencia aerodinámica calculada para la longitud de rugosidad

y las condiciones de estabilidad para el pixel caliente y ρair(c) es la densidad del aire

calculada para el pixel caliente.

Para calcular el flujo de calor sensible del pixel caliente (Hc) se aplica la siguiente

ecuación:

Hc = (Rn − G)(c) − LEc (2.66)
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de la Ec. 2.2, donde LEc es la energı́a consumida por la ET en el pixel caliente. En

el pixel frı́o, el flujo de calor sensible (H f ) se define como:

H f = (Rn − G)( f ) − LE f (2.67)

donde LE f es el flujo de calor latente estimado para el pixel frı́o, cuyo valor es asu-

mido como:

LE f = 1,05 ETr λ (2.68)

donde λ es el calor latente de vaporización (J kg−1) que representa el calor absorbido

cuando un kilogramo de agua se evapora (Ec. 2.81) y ETr es la evapotranspiración

de referencia del pixel frı́o, la cual es descrita en la siguiente sección.

El gradiente de temperatura cerca de la superficie sobre el pixel frı́o es calculado

usando el inverso de la Ec. 2.36:

dTf =
H f rah( f )

ρair( f ) Cp
(2.69)

donde rah( f ) es la resistencia aerodinámica calculada para la longitud de rugosidad

y las condiciones de estabilidad para el pixel frı́o y ρair( f ) es la densidad del aire

calculada para el pixel frı́o.

Finalmente, los coeficientes a y b son determinados usando los dos puntos extre-

mos de la imagen de satélite:

a =
dTc − dTf

Ts mde(c) − Ts mde( f )
(2.70)

y

b = dTf − a Ts mde(c) (2.71)

donde Ts mde(c) y Ts mde( f ) corresponden a la temperatura de la superficie de los pi-

xeles caliente y frı́o, ajustada a una elevación común para cada imagen de satélite.
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H    = (R   - G)   - LE
LE  = 0

H    = (Rn - G)   - LE
LE  =  1.05 x ET   x v
v= [2.05- 0.00236(T  - 273.15)]x10^6

dT   =  (R   - G)    rah
            p_air   Cp

dT   =  H      rah
            p_air   Cp

a  =            dT    - dT
           T             - T

b  =  [dT   - a] / T  f                    f          f

  f                       r

s

s mde(c)      s mde(f)

c             s mde(c)

A) LAI                                                                                          B) T s

DATOS PARA LA  PRIMERA ITERACIÓN

  

Figura 2.6: Gráfica que presenta el proceso de selección de los pixeles extremos y la derivación de los coeficientes a y b.
Mostrando en: (a) LAI y en (b)Ts.
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Determinación de la evapotranspiración de referencia ETr

La evapotranspiración de referencia ETr (mm h−1) representa la condición eva-

porativa media para un campo de cultivo de alfalfa de 0.5 m de altura y es definida

por la Sociedad Americana de Ingenieros Civiles (ASCE), como (ASCE-EWRI, 2005):

ETr =
0,408△ (Rn − G) + γ Cn

T+273u2(es − ea)

△ + γ(1 + Cd u2)
(2.72)

donde △ es la pendiente de la curva de presión de saturación de vapor en función

de la temperatura (kPa ◦C−1), Rn es la radación neta diaria (MJ m−2 d−1), G es el

flujo de calor diario conducido dentro del suelo (MJ m−2 d−1), T es la temperatura

del aire (◦C), γ es la constante psicrométrica (kPa ◦C−1), es es la presión de vapor de

saturación de 1.5 a 2.5 m de altura (kPa), ea es la presión de vapor actual de 1.5 a 2.5

m de altura (kPa), u2 es la velocidad del viento medida a 2 m de altura, Cn y Cd son

un numerador y un denominador respectivamente, constantes cuyo valor está en

función del tipo de referencia y del tiempo para el cual se calcula la ETr.

Debido a la relación no lineal de la humedad con la temperatura, ambas incluidas

en la ecuación 2.72, se emplea la temperatura media diaria del aire (Tmedia) para

calcular △ (Allen et al., 2006):

△ =
4098 ∗

[

0,6108 ∗ exp
(

17,27∗Tmedia
Tmedia+237,3

)]

(Tmedia + 237,3)2
(2.73)

Definiendo Tmedia como el promedio de las temperaturas máxima (Tmax)y mı́ni-

ma diaria (Tmin):

Tmedia =
Tmax + Tmin

2
(2.74)

La constante psicrométrica se calcula a partir de la presión atmosférica (P):

γ = 0,0665 P (2.75)
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La velocidad del viento a diversas alturas sobre la superficie del suelo tiene va-

lores diferentes. La fricción superficial tiende a reducir la velocidad del viento que

atraviesa la superficie. La velocidad del viento es menor cerca de la superficie y

aumenta con la altura. Por esta razón los anemómetros se colocan en una altura

estándar elegida, 10 m en meteorologı́a y 2 ó 3 m en agrometeorologı́a. Para el cálcu-

lo de la evapotranspiración, se requiere la velocidad del viento medida a 2 m de

altura sobre la superficie (Allen et al., 2006). Para ajustar los datos de velocidad del

viento obtenidos de instrumentos situados a elevaciones diferentes, se puede usar

una relación logarı́tmica:

u2 = uz
4,87

ln(67,8 z− 5,42)
(2.76)

donde uz es la velocidad del viento medida a z m sobre la superficie (m s−1 ).

La presión media de vapor de saturación, es, puede ser calculada en función de

la temperatura del aire, pues depende de ella. La relación entre ambas variables se

expresa como:

es =
e◦(Tmax) + e◦(Tmin)

2
(2.77)

donde

e◦ = 0,6108 exp

(

17,27 T

T + 237,3

)

(2.78)

Debido a la caracterı́stica no linear de la Ec.2.78, la presión media de saturación

de vapor para un dı́a determinado debe ser calculada como el promedio de la pre-

sión de saturación de vapor a la temperatura máxima y la presión de saturación de

vapor a la temperatura mı́nima del aire para ese perı́odo.

Por otra parte, la presión real de vapor (ea) es la presión de saturación de vapor

a la temperatura del punto de rocı́o:
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ea = 0,6018 exp

[

17,27 Trocio
Trocio + 237,3

]

(2.79)

2.4. Cálculo de la evapotranspiración instantánea (ETinst)

y diaria (ET24)

La ET instantánea es calculada para cada pixel de la imagen dividiendo el flujo

de calor latente LE de la Ec. 2.2 entre el calor latente de vaporización (λ):

ETinst = 3600
LE

λ
(2.80)

donde ETinst es la evapotranspiración instantánea al momento de adquisición de

la imagen (mm h−1), 3600 es un factor de conversión (segundos a horas) y λ es el

calor latente de vaporización (J kg−1) que representa el calor absorbido cuando un

kilogramo de agua se evapora y es calculado como:

λ = [2,501− 0,00236(Ts − 273,15)] × 106 (2.81)

La fracción de evapotranspiración de referencia (ETrF) es calculada como la re-

lación entre la ETinst y evapotranspiración de referencia (Ec. 2.72) calculada a partir

de los datos climatológicos:

ETrF =
ETinst
ETr

(2.82)

donde ETr es la calculada tomando como referencia la alfalfa de 0.5 m de alto. ETrF

es usada para extrapolar la ETinst a perı́odos de 24 horas o más, asumiendo que la

fracción de evapotranspiración de referencia instantánea ETrF que es calculada para

el momento de adquisición de la imagen, es igual al promedio de la ETrF para 24

horas. Esta extrapolación de la ETrF es válida únicamente para cultivos agrı́colas,

pero en el caso de la vegetación nativa, la ETrF puede disminuir durante la tarde

bajo condiciones de estrés hı́drico, haciendo necesaria la modelación de la ETrF pa-
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ra 24 horas en función de una fracción de la ETrF instantánea lo cual requiere de

mediciones y estudios en el sitio de estudio.

Finalmente la evapotranspiración diaria (ET24, mm dia−1) se calcula con la si-

guiente ecuación:

ET24 = Crad(ETrF)(ETr24) (2.83)

donde ETrF es considerada igual a la ETrF calculada para el tiempo de paso del

satélite, ETr24 es la ETr de 24 horas para el dı́a de la adquisición de la imagen y Crad

es un término de correción usado para superficies con pendiente para corregir la

variación en la energı́a disponible durante 24 horas. El término de corrección Crad es

calculado para cada pixel como:

Crad =
Rso(inst)Horizontal

Rso(inst)pixel
.

Rso(24)pixel

Rso(24)Horizontal
(2.84)

donde Rso es la radiación solar en condiciones de cielo limpio (W m−1), el subı́ndi-

ce “inst” refiere al tiempo de adquisión de la imagen, el subı́ndice“24” representa

el total de las 24 horas, el subı́ndice “pixel” se refiere a las condiciones de aspecto

y pendiente de un pixel especı́fico y el subı́ndice “Horizontal” representa los valo-

res calculados para una superficie horizontal que representan las condiciones que

impactan la ETr en la estación meteorológica. Para superficies planas, Crad=1.0.

La radiación solar Rso de 24 horas para superficies horizontales y para pixeles

con pendiente se calcula como:

Rso(24) =
∫ 24

0
Rso−i (2.85)

donde Rso−i es la radiación solar para el tiempo i del dia, calculada por la ecuación

2.4. Para este trabajo, Rso(24) se calculó con el modulo r.sun (Hofierka and Suri, 2002)

incluido en GRASS (GRASS Development Team, 2010).
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Capı́tulo 3

Validación

Antes de aplicar la metodologı́a al Valle de San Luis Potosı́, se validó la imple-

mentación del algoritmo en una región de Texas. Esta región fue elegida debido

a que Gowda et al. (2008a) proporcionan la mayorı́a de los datos necesarios pa-

ra reproducir sus resultados. El objetivo de ese estudio fue evaluar la capacidad

y la utilidad de METRIC en la estimación regional de la ET en una región de las

Planicies Altas de Texas (PAT) (Fig. 3.1. En esta región está ubicado el acuı́fero de

Ogallala, del cual se extrae el 89% del agua que es usada para la agricultura de la

zona. La precisión de la ET modelada fue evaluada mediante la comparación de

los valores de la ET24 estimada con valores derivados de un balance de humedad

del suelo en cuatro campos agrı́colas. Las estimaciones diarias de ET presentan un

error sistemático medio del 12.7% y un error cuadrático medio de 8.1%. De acuerdo

a Gowdaetal:08b estos resultados se consideraron apropiados debido a las condicio-

nes advectivas que prevalecen en la zona. Para la validación se utilizó una imagen

Landsat 5 TM path/row 30/35 adquirida el 27 de Junio de 2005 a las 17:07 GMT (DJ

178).

El flujo de calor en el suelo (G) fue calculado en función de la Rn, la Ts y el

α aplicando la ecuación 2.34, para la estimación de la rah se utilizaron los valores

0.1 y 2 m como las alturas cercanas a la superficie para el cálculo de la función

dT y para el cálculo de la velocidad de fricción se utilizó como altura de mezcla

200 m. La velocidad del viento usada para estimar H fue el valor promedio (7.0 m
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s−1) medido en las cuatro estaciones meteorológicas (Perryton, Etter, White Deer y

Morse) ubicadas dentro del área que cubre la imagen. En cuanto a la estimación de la

zom, no se aplicó el modelo propuesto por Allen et al. (2007b) y en su lugar aplicaron

el que se muestra en la Ec. 2.47. El Modelo Digital de Elevación que usaron fue de

90 m de resolución espacial, mientras que en la validación se utilizó uno de 30 m.

Cabe aclarar que el sitio web através del cual se podı́an consultar los datos cli-

matológicos que fueron utilizados en la estimación de la ET24 actualmente ya no

está disponible. Debido a esto, solamente se utilizó la información de una estación

meteorológica ubicada en Perryton, la cual distribuye sus datos mediante el portal

http://www.wunderground.com.

3.1. Resultados

Radiación neta

El promedio de la Rn estimada para toda la imagen fue de 557.25 W m−2; el pro-

medio reportado por Gowda et al. (2008a) fue de 616 W m−2. Los valores más altos

de Rn van de 570 a 630 W m−2 y corresponden a las áreas cubiertas por vegetación.

Las zonas de suelo desnudo mostraron valores entre 485 y 550 Wm−2 (Gowda et al.

(2008a) reportó valores entre 500 a 550Wm−2). En la Fig. 3.2 se muestra la variación

espacial de la Rn en la zona de estudio.

Flujo de calor dentro del suelo

En la Fig. 3.3a se presenta la variación espacial del flujo de calor en el suelo (G), el

valor medio para toda la imagen fue de 104.67 Wm−2, el cual es un poco mayor que

el obtenido por Gowda et al. (2008a) (87Wm−2). El rango de valores estimados para

suelos desnudos fue entre 105 a 130 W m−2, un poco mayor que el reportado por

Gowda et al. (2008a) que fue de 80 a 100 W m−2. Los valores de G para los cultivos

agrı́colas con alta producción de biomasa oscilaron entre 30 y 68 W m−2, un poco

más elevados que lo reportado que fueron valores entre 25 y 40 W m−2.
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Flujo de calor sensible

Para la determinación de H, se usaron los mismos pixeles extremos que seleccio-

naron Gowda et al. (2008a). El pixel frı́o se localizó en un campo de maı́z de regadı́o

y el pixel caliente se ubicó en un campo cercano sin cobertura vegetal. En la tabla

3.1 se muestran más detalles de los datos de entrada para el cálculo de H, para los

cuales se consideraron condiciones neutrales de estabilidad atmosférica. Posterior-

mente, los valores de H y dT se fueron ajustando mediante un proceso iterativo bajo

condiciones atmosféricas inestables; los valores obtenidos al final de las iteraciones

se muestran en la tabla 3.2. muestra los valores de las variables después de este

proceso. En la Fig. 3.4 se presenta la distribución espacial del H estimado.

Flujo de calor latente

La variacioón espacial del flujo de calor latente (LE), correspondiente a la energı́a

consumida por el proceso de evapotranspiración, se muestra en la Fig. 3.5. Los va-

lores estimados oscilan entre -120 a 890 W m−2; los valores más altos corresponden

a las áreas cubiertas por vegetación, principalmente a los campos agrı́colas de re-

gadı́o. Las áreas cubiertas por suelo desnudo presentaron valores negativos que van

de -120 a 180 W m−2.

Evapotranspiración instantánea

La distribución espacial de la ETinst estimada se presenta en la Fig. 3.6. Los valo-

res negativos que se obtuvieron corresponden a las áreas de suelo desnudo en don-

de no existe humedad disponible para que se presente ET. Los valores más altos de

ETinst se localizan en las áreas en donde se ubican campos agrı́colas de regadı́o y

cuerpos de agua.
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3.2. Discusión de resultados

Las diferencias en las estimaciones obtenidas se atribuyen a que en esta estima-

ción se utilizó un modelo digital de elevación de diferente resolución espacial al que

usaron los autores de la estimación original. Lo anterior se puede observar en la ta-

bla 3.1 en donde se muestra que la elevación de los pixeles extremos es diferente.

El valor de la la elevación es un factor determinante en los cálculos, dado que afec-

ta prácticamente todas las variables que determinan las tasas de la ET, tales como

la presón atmoférica (P), la cantidad de agua en la atmósfera (W), las funciones de

transmitancia atmosférica (τin,b y τout,b), la ruta de la reflectancia (ρa,b), el albedo (α),

la temperatura de la superficie (Ts) y el diferencial de temperatura (dT).

Por otra parte, las diferencias se pueden deber a que fue imposible tener acceso

a los datos meteorológicos con los que Gowda et al. (2008a) estimaron la ET. LA ET

calculada mediante el algoritmo desarrollado en este trabajo es comparada con la

obtenida por Gowda et al. (2008a) en la Fig. 3.7. Como se puede observar, la distri-

bución espacial de los valores más altos y más bajos de la ET24 coinciden en ambas

estimaciones; sin embargo, en el resto del área la ET calculada en este trabajo resulto

ser menor en aproximadamente 3 mm/d.

En general, los resultados obtenidos en la reproducción del trabajo de Gowda

et al. (2008a) muestran una correspondencia adecuada, por lo cual se consideró que

se cumplió el objetivo de validar y verificar que el algoritmo implementado para la

aplicación de METRIC en el VSLP es correcto.
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Cuadro 3.1: Datos de entrada para determinar H

Valores de Gowda et al. (2008b) Valores propios

Variable Unidad Pixel frı́o Pixel caliente Pixel frı́o Pixel caliente
x (UTM),m 320629.3 322235.2 320629.3 322235.2
y (UTM),m 4005875.7 4006151.0 4005875.7 4006151.0
Elevación m 907 907 931 923
Ts K 291.7 308.0 301.36 314.93
Rn Wm−2 695.0 532.0 590.3 570.01
G Wm−2 61.1 106.4 59.42 117.29
zom m 0.13 0.01 0.037 0.0041
u200 ms−1 14.4 14.4 12.96 12.96

Cuadro 3.2: Valores después de aplicar correcciones de estabilidad atmosférica

Valores de Gowda et al. (2008b) Valores propios

Variable Unidad Pixel frı́o Pixel caliente Pixel frı́o Pixel caliente

rah s m−1 9.5 10.7 10.04 9.53
u∗ m s−1 0.78 0.62 0.72 0.70
dT K -1.36 4.43 -0.11 5.43
LE W m−2 788.4 0 542.74 0
H W m−2 -154.5 425.6 -11.86 559.25
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Figura 3.1: Imagen Landsat 5 en falso color RGB-543 adquirida el 25 de Junio de
2005 path/row 30/35 de la zona que corresponde al Condado de Ochiltree, TX.
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Figura 3.2: Distribución espacial de la radiación neta (Rn).
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Figura 3.3: Distribución espacial del flujo de calor en el suelo (G).
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Figura 3.4: Distribución espacial del flujo de calor sensible (H).
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Figura 3.5: Distribución espacial del flujo de calor latente (LE).
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Figura 3.6: Distribución espacial de la evapotranspiración instantánea (ETinst).
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calculada por Gowda et al. (2008a) (Imagen tomada de Chavez et al. (2007)).
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Capı́tulo 4

Estimación de la ET en el VSLP

4.1. Descripción del Área de estudio

El Valle de San Luis Potosı́ se localiza en la parte sur-occidental del estado de

San Luis Potosı́ y en él se ubica el acuı́fero del mismo nombre que es la fuente de

abastecimiento de más del 40% de la población del estado. Este acuı́fero enfren-

ta serios problemas de extracción intensiva, concentración de aprovechamientos y

abastecimiento de agua ya que se estima que se extrae el doble de la recarga (Cotas

and CNA, 2005). Para delimitar la zona de estudio y determinar las tres cuencas hi-

drológicas que componen el acuı́fero se generaron lı́neas de flujo a partir del Modelo

Digital de Elevación (MDE) usando el modulo r.flow incluido en el Sistema de Infor-

mación Geográfica GRASS 6.3 (GRASS Development Team, 2010). Posteriormente,

se agruparon las corrientes en microcuencas a partir de las cuales se delimitaron

las tres cuencas principales. En la Fig. 4.1 se muestra el MDE de la zona de estu-

dio, la ubicación de la estación meteorológica utilizada y las tres cuencas en las que

está dividido el acuı́fero de San Luis Potosı́.

METRIC fue aplicado en una extensión territorial aproximada de 31,000 km2.

Fue imposible realizar los cálculos sobre las tres cuencas hidrológicas que componen

el acuı́fero de San Luis Potosı́, debido a que no existen imágenes satelitales de los

sensores Landsat que cubran completamente el área de estudio en el mismo dı́a. Se

seleccionó el año 2001 para realizar este trabajo, debido a que fue el año para el cual
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Figura 4.1: Localización del área de estudio y sus correspondientes cuencas y lı́neas
de flujo. En el centro de la imagen se muestra la zona urbana de la Cd. de San
Luis Potosı́. El triángulo señala la ubicación de la estación meteorológica usada. Los
cı́rculos con números son lugares de referencia: (1) Charcas, (2) Villa de Reyes y (3)
Santa Marı́a del Rı́o. Sistema de coordenadas UTM zona 14.

se encontró la mayor cantidad de imágenes disponibles con condiciones de cielo

despejado y en las que las dos escenas necesarias para cubrir parte de la zona de

estudio hubieran sido adquiridas el mismo dı́a.

Se tomó como referencia la clasificación de uso de suelo generada por INEGI en

2001 y actualizada en 2005 y se agrupó el área de estudio en los siguientes usos de

suelo: bosque, cuerpos de agua, matorral, pastizal, agricultura de riego, agricultura

de temporal y zona urbana.

Para analizar la variación intra-anual de las variables que determinan las tasas

de evapotranspiración se seleccionó una porción del área de estudio en la cual se

localizan la ciudad de San Luis Potosı́, la Sierra de San Miguelito y la Sierra de

Álvarez. En la Fig. 4.2 se muestran las imágenes de satélite en una composición de
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falso color (RGB-543) de la sección en las diferentes fechas analizadas. En esta figura,

se muestran en verde obscuro los bosques, en verde brillante la vegetación con alta

actividad fotosintética, en azul las zonas urbanas, en color lila y blanco los suelos

desnudos y en negro los cuerpos de agua.

Para llevar a cabo la comparación estacional de la variación espacial de la ET

se consideraron para primavera imágenes adquiridas el 30 de marzo y para otoño

imágenes adquiridas el 24 de octubre.

Se realizaron análisis estadı́sticos de los valores estimados para algunos de los

ı́ndices de vegetación, tales como el albedo, el NDVI y el LAI. Estos análisis se rea-

lizaron únicamente en la porción del área de estudio mostrada en la Fig. 4.2. Por

otra parte, para analizar estadistı́camente los valores obtenidos de evapotranspira-

ción diaria (ET24) se consideró toda la zona de estudio, presentada en la Fig. 4.1.
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Figura 4.2: Imagen en falso color RGB-543 del Valle de San Luis Potosı́: (a) 30 de marzo de 2001, (b) 23 de abril de 2001, (c) 25
de mayo de 2001 y (d) 24 de octubre de 2001.
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4.2. Albedo (α)

El albedo fue calculado integrando las bandas que captan la reflectancia en el

espectro electromagnético de onda corta (bandas 1-5 y 7) usando un coeficiente de

ponderación para cada una de ellas. El albedo varı́a en función del tipo de cobertura

de la superficie ya que cada cual tiene caracterı́sticas espectrales o de reflectividad

diferentes.

En la Fig. 4.3 se puede observar la variación intra-anual en la distribución es-

pacial de los valores de albedo en el VSLP y en la Fig. 4.4 se muestra la variación

estacional del albedo en las tres cuencas que cubren el acuı́fero del VSLP. En la tabla

4.1 se presenta una relación de valores tı́picos de albedo para algunas superficies.

En la Fig. 4.5 se muestra una representación gráfica del análisis estadı́stico reali-

zado a los valores de albedo estimados para cada uso de suelo en las cuatro fechas

analizadas. Como se puede observar, sobresale la cantidad de valores atı́picos que

se obtuvieron, lo cual es atribuible a que la clasificación de uso de suelo data del año

2005 y por lo tanto algunos usos de suelo ya no corresponden a los actuales.

Las superficies que obtuvieron los valores más altos de albedo son las clasifica-

das como cuerpos de agua (Fig. 4.5a), lo cual puede ser debido a que la superficie

original ya no está cubierta por agua. Asimismo, puede influir la profundidad en

los niveles de agua, ya que los cuerpos de agua profundos normalmente presentan

un albedo cercano a cero y el albedo es un poco mayor en cuerpos de agua someros

o en superficies húmedas.

Conforme a los valores reportandos en la literatura, los valores más bajos de

albedo se obtuvieron en las superficies cubiertas por bosques (Fig. 4.5b), con valores

promedio de 0.13 para los dı́as analizados de marzo, abril y mayo y de 0.15 para el

24 de octubre.

Las zonas urbanas, mostraron un albedomedio de 0.22, prácticamente igual para

las cuatro fechas analizadas (Fig. 4.5c).

Las áreas cubiertas pormatorrales y pastizales obtuvieron valores de albedomuy

similares, en promedio 0.18 (Fig. 4.5d y e).
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El valor promedio de albedo de las superficies dedicadas a la agricultura de riego

y de temporal fue de 0.2 (Fig 4.5f y g).

Cuadro 4.1: Valores tı́picos de albedo (Horiguchi, 1992)

suelo negro 0.08-0.14
arcilla 0.16-0.23
arenas blancas/amarillas 0.34-0.4
arenas grises/amarillas 0.18-0.23
campos de arroz 0.17-0.22
pasto 0.15-0.25
campos de maı́z 0.14-0.22
bosque caducifolio 0.15-0.2
bosque de conı́feras 0.1-0.15
agua (elev. solar=10◦) 0.348
agua (elev. solar=30◦) 0.06
agua (elev. solar=50◦) 0.025
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Figura 4.3: Distribución espacial del albedo (α) estimado para 2001 en el VSLP: (a) 30 de marzo, (b) 23 de abril, (c) 25 de mayo
y (d) 24 de octubre.

61



200 250 300 350 400

2400

2450

2500

2550

ESTE (km)

N
O

R
T

E
 (

k
m

)

200 250 300 350 400

ESTE (km)

a b

0.01

0.0 0.1

0.13

0.21

0.9

Figura 4.4: Distribución espacial del albedo (α) estimado para las tres cuencas hidrológicas que cubren el acuı́fero de SLP en
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Figura 4.5: Diagramas de caja del albedo (α) estimado para marzo de 2001 para dife-
rentes usos de suelo: (a) Agua,(b) Bosque, (c) Zona urbana, (d) Matorral, (e)Pastizal,
(f) Agricultura de riego y (g) Agricultura de temporal.

4.3. Índice de Vegetación Ajustado al Suelo (SAVI)

Este ı́ndice fue desarrollado para reducir el efecto que tiene la reflectancia del

suelo en la reflectancia del dosel de la vegetación que es medida por ı́ndices como

el LAI. El factor de ajuste L óptimo es de 0.5, cuando existe una cantidad moderada

de vegetación (Huete, 1988).
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Figura 4.6: Distribución espacial del Índice de Vegetación Ajustado al Suelo (SAVI) estimado para 2001 en el VSLP: (a) 30 de
marzo, (b) 23 de abril, (c) 25 de mayo y (d) 24 de octubre.
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Figura 4.7: Distribución espacial del Índice de Vegetación Ajustado al Suelo (SAVI) en las tres cuencas hidrológicas que
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Dado que la zona de estudio tiene un clima semiárido y gran parte de la su-

perficie tiene vegetación escasa, se consideró más adecuado establecer L = 0,1. Lo

anterior está basado en una investigación realizada por Tasumi (2003) en donde al

aplicar este valor en una región con caracterı́sticas similares, se redujo el impac-

to que causa la variación de la humedad en los valores de SAVI. En la Fig. 4.6 se

muestra la variación intra-anual en los valores de SAVI y en la Fig. 4.7 se muestra

su variación estacional sobre toda el área de estudio. Como se puede observar, los

cuerpos de agua presentan valores inferiores a cero. Las zonas urbanas y las áreas

con suelos desnudos o con escasa vegetación presentan valores entre 0 y 0.20. Los

valores más altos se observan en las zonas cubiertas por vegetación como bosques

y campos agrı́colas, o en zonas con mayor contenido de humedad en el suelo, como

en el mes de octubre posterior a la temporada de lluvias en la región (Fig. 4.7b).

4.4. Índice de Área Foliar (LAI)

El LAI representa la proporción entre el área de hojas que existen por unidad de

superficie de suelo. Es un componente importante en la estimación de la ET, porque

puede determinar la cantidad de energı́a que llega al suelo la cual es conducida a

traves de él (G). Por ejemplo, cuando los valores de LAI que se obtienen son muy

bajos (valores entre 0 y 0.01) significa que no existe vegetación sobre la superficie

que intercepte parte de la radiación solar que incide sobre ella y por lo tanto, una

gran parte de esta energı́a es absorbida por el suelo y otra parte es reflejada afec-

tando la cantidad de energı́a que es almacenada por la atmósfera (H). En la Fig. 4.8

se presenta el análisis estadı́stico que se realizó con los datos estimados del LAI.

Como era de esperarse, los valores más elevados de LAI se obtuvieron en las áreas

cubiertas por bosques y por campos de agricultura de riego (Fig. 4.8b y f). También

se puede observar que el LAI del mes de octubre es más alto para todos los usos

de suelo, debido a que la temporada de lluvias previa favoreció el crecimiento de

la vegetación. Los valores más bajos de LAI se dieron lógicamente en los cuerpos

de agua y en las zonas urbanas. Finalmente, se observa que en las áreas cubiertas
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por matorral, paztizal y agricultura de temporal, el LAI es muy similar, con un va-

lor promedio de 0.02. En la Fig. 4.9 se puede apreciar la variación espacial del LAI

en las cuatro fechas analizadas, se muestran en tonos de verde brillante los valores

entre 0.8 y 6 que se obtuvieron en la Sierra de San Miguelito, en la Sierra de Álvarez

y en los campos agrı́colas cercanos a la Cd. de SLP. En la Fig. 4.10 se puede observar

como varı́a estacionalmente la distribución espacial del LAI.
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Figura 4.8: Diagramas de caja del Índice de Área Foliar (LAI) estimado para los dife-
rentes usos de suelo: (a) Agua,(b) Bosque, (c) Zona urbana, (d) Matorral, (e)Pastizal,
(f) Agricultura de riego y (g) Agricultura de temporal. Los números indican las fe-
chas analizadas de 2001: (1) 30 de marzo (2) 23 de abril (3) 25 de mayo y (4) 24 de
octubre.
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Figura 4.9: Distribución espacial del Índice de Área Foliar (LAI) estimado para 2001 en el VSLP: (a) 30 de marzo, (b) 23 de
abril, (c) 25 de mayo y (d) 24 de octubre.

68



200 250 300 350 400

2400

2450

2500

2550

ESTE (km)

N
O

R
T

E
 (

k
m

)

200 250 300 350 400

ESTE (km)

a b

0.01

0.0 0.5

� .02.0 4.00.8
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4.5. Índice de Vegetación de Diferencia Normalizada

(NDVI)

El NDVI se utiliza para estimar la cantidad de vegetación verde presente en la

superficie terrestre y está relacionado con la actividad fotosintética de las plantas.

Los valores de este ı́ndice pueden oscilar entre −1 y 1. Los valores de NDVI in-

feriores a 0 indican la presencia de superficies sin vegetación o cuerpos de agua y

los valores más cercanos a 1 son indicadores de vegetación con alta actividad foto-

sintética que corresponden a áreas de bosque y cultivos agrı́colas.

En la Fig. 4.11 se muestra la distribución espacial del NDVI en el VSLP para las

cuatro fechas analizadas. En todas resulta la zona urbana de SLP con los valores más

bajos de -0.3 a 0.01 y las áreas de agrı́colas y de bosque con valores de 0.3 a 1. En

la Fig. 4.12 se puede comparar el cambio estacional en la distribución espacial del

NDVI en primavera y otoño del 2001.

En la Fig. 4.13 se muestra el análisis estadı́stico realizado a los valores estimados

de NDVI en el VSLP. Los valores más altos se obtuvieron para las áreas de bosques

y de cultivos de regadı́o. En las áreas clasificadas como cuerpos de agua y zonas ur-

banas se observan valores medios atı́picos de 0.2, que se atribuyen al cambio de uso

de suelo que no registra la clasificación de uso de suelo disponible. Los pastizales,

matorrales y cultivos de temporal muestran valores medios entre 0.2 y 0.3 y son más

elevados en el mes octubre.
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Figura 4.11: Distribución espacial del Índice de Vegetación de Diferencia Normalizada (NDVI) estimado para 2001 en el
VSLP: (a) 30 de marzo, (b) 23 de abril, (c) 25 de mayo y (d) 24 de octubre.
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Figura 4.13: Diagramas de caja delNDVI estimado para los diferentes usos de suelo:
(a) Agua,(b) Bosque, (c) Zona urbana, (d) Matorral, (e)Pastizal, (f) Agricultura de
riego y (g) Agricultura de temporal. Los números indican las fechas analizadas de
2001: (1) 30 de marzo (2) 23 de abril (3) 25 de mayo y (4) 24 de octubre.

4.6. Temperatura de la superficie (Ts)

La temperatura de la superficie se estimó a partir de la banda térmica del satélite.

En la Fig.4.14 se muestran la distribución espacial de la Ts en el VSLP para las cuatro

fechas analizadas, mientras que en la Fig. 4.15 se presenta la distribución espacial de

la temperatura de la superficie en toda el área de estudio. Como se puede observar
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en ambas figuras, los cuerpos de agua presentan los valores más bajos de tempera-

tura (entre 270 y 300 K). En las áreas cubiertas por vegetación la Ts oscila entre 300

y 310 K y las temperaturas más elevadas se concentran en zonas de suelo desnudo

o con vegetación escasa mostrando valores superiores a 315 K.

En las Figs. 4.16 y 4.17 se muestra la distribución espacial de la temperatura de la

superficie ajustada a una elevación común. La realización de este ajuste es necesario

debido a que la temperatura del aire disminuye entre 5◦C y 10◦C por cada kilóme-

tro que la elevación aumenta. Como la temperatura del aire está normalmente en

equilibrio con la temperatura de la superficie, se realiza este procedimiento para no

sobreestimar los valores del dT y a su vez los de la evapotranspiración.

4.7. Radiación neta (Rn)

La radiación neta es el resultado de un balance entre la radiación solar que incide

sobre la superficie terreste y la radiación emitida y reflejada por ella. En la Fig. 4.18

se presenta la distribución espacial de la Rn en el VSLP para las cuatro fechas anali-

zadas, con valores entre 80 y 890 W m−2. Los valores más altos se presentan en las

áreas cubiertas por vegetación (entre 615 y 890 W m−2). Los valores más bajos de

radiación neta se obtuvieron en la estimación generada para octubre, lo cual se debe

a que la radiación solar que incide sobre la superficie es menor en esta época del año

debido al ángulo de incidencia de los rayos solares.

En la Fig. 4.19 se muestra la distribución espacial de la Rn en toda el área de

estudio. El valor medio de radiación neta para el 30 de marzo en toda la zona fue de

554.56 W m−2 y para el 24 de octubre de 367.03 W m−2.
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Figura 4.14: Distribución espacial de la temperatura de la superficie (Ts) en el VSLP en 2001: (a) 30 de marzo, (b) 23 de abril,
(c) 25 de mayo y (d) 24 de octubre.
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Figura 4.15: Distribución espacial de la temperatura de la superficie (Ts) estimada para las tres cuencas hidrológicas que
cubren el acuı́fero de SLP en 2001: (a) 30 de marzo y (b) 24 de octubre.
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Figura 4.16: Distribución espacial de la temperatura de la superficie ajustada a una elevación común (Ts mde) en el VSLP en
2001: (a) 30 de marzo, (b) 23 de abril, (c) 25 de mayo y (d) 24 de octubreTmde
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Figura 4.17: Distribución espacial de la temperatura de la superficie ajustada a una elevación común (Ts mde) estimada para
las tres cuencas hidrológicas que cubren el acuı́fero de SLP en 2001: (a) 30 de marzo y (b) 24 de octubre.
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Figura 4.18: Distribución espacial de la radiación neta (Rn) estimada en el VSLP en 2001: (a) 30 de marzo, (b) 23 de abril, (c)
25 de mayo y (d) 24 de octubre.
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4.8. Flujo de calor en el suelo (G)

El flujo de calor en el suelo fue calculado en función del LAI, la radiación neta

y de la temperatura de la superficie. Dado que el cálculo de G está en función de

la cantidad de vegetación presente, en las superficies cubiertas por vegetación los

valores estimados oscilan entre 30 y 50Wm−2 y en las superficies de suelo desnudo

el rango de valores es de 100 a 170 W m−2. En la Fig. 4.20 se muestra la distribución

espacial de G en el VSLP para las cuatro fechas analizadas. En dicha figura se obser-

va que los valores obtenidos en octubre son muy bajos, lo cual se debe a la menor

cantidad de radiación solar que incide sobre la superficie en esa fecha. En la Fig. 4.21

se presenta la distribución espacial de G en toda el área de estudio, con valores pro-

medio de 116 W m−2 para el 30 de marzo y de 96.81 W m−2 para el 24 de octubre.

En las figuras 4.22 y 4.23 se presenta la distribución espacial del flujo de calor en el

suelo ajustado a la temperatura de la superficie del pixel extremo caliente. Como se

puede ver, la disminución en los valores de G es mı́nima y solo se produce en las

superficies que tienen una temperatura mayor a la del pixel caliente.

4.9. Longitud de rugosidad (zom)

La longitud de rugosidad fue estimada en función de la cantidad de vegetación

presente, con base en los valores estimados del LAI. Representa una medida de

resistencia y de fricción para la capa de aire que interactúa con la superficie. En

la Fig. 4.24 se presenta la distribución espacial de zom en el VSLP. La ecuación que

se utilizó para su cálculo limita los valores mı́nimos a 0.005 m que corresponden a

zonas urbanas y de suelo desnudo. En las áreas cubiertas por cultivos agrı́colas y por

bosques se obtuvieron los valores más altos (entre 0.018m a 1 m). En la Fig. 4.25 se

puede comparar la variación estacional de zom, como se puede observar, en octubre

se estimaron valores más altos que para marzo y esto se debe a que en octubre la

vegetación fue favorecida por la temporada de lluvias previa.
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Figura 4.20: Distribución espacial del flujo de calor en el suelo (G) estimado en el VSLP en 2001: (a) 30 de marzo, (b) 23 de
abril, (c) 25 de mayo y (d) 24 de octubre.
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Figura 4.21: Distribución espacial del flujo de calor en el suelo (G) estimado para las tres cuencas hidrológicas que cubren el
acuı́fero de SLP en 2001: (a) 30 de marzo y (b) 24 de octubre.
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Figura 4.22: Distribución espacial del flujo de calor en el suelo ajustado (Gadj) estimado en el VSLP en 2001: (a) 30 de marzo,
(b) 23 de abril, (c) 25 de mayo y (d) 24 de octubre.
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Figura 4.23: Distribución espacial del flujo de calor en el suelo ajustado (Gadj) estimado para las tres cuencas hidrológicas
que cubren el acuı́fero de SLP en 2001: (a) 30 de marzo y (b) 24 de octubre.

85



ESTE (km)

N
O

R
T

E
 (

k
m

)

0.0� 	

 m

1.0

0.
 �

   0.30

   0.0� 


� .018

� � 
 �

� � � �

� � 	 �

� � � �

� � � �

� � � �

� 80              290              300              310              320              330 

2470

2460

2450

2440

2430

2420

280              290              300              310              320              330 

280              290              300              310              320              330 280              290              300              310              320              330 

2470

2460

2450

2440

2430

2420

2470

2460

2450

2440

2430

2420

a

c

b

d

Figura 4.24: Distribución espacial de la longitud de rugosidad (zom) estimada en el VSLP en 2001: (a) 30 de marzo, (b) 23 de
abril, (c) 25 de mayo y (d) 24 de octubre.
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Figura 4.25: Distribución espacial de la longitud de rugosidad (zom) estimada para las tres cuencas hidrológicas que cubren
el acuı́fero de SLP en 2001: (a) 30 de marzo y (b) 24 de octubre.
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4.10. Resistencia aerodinámica (rah)

En METRIC, para el cálculo de rah se utiliza la velocidad del viento extrapolada

a una altura de mezcla por encima de la superficie del suelo y un sistema de correc-

ción de estabilidad iterativo basado en las funciones deMonin-Obukhov (Obukhov,

1971). La distribución espacial de la resistencia aerodinámica en el VSLP para las

cuatro fechas analizadas se presenta en la Fig. 4.26, con valores entre 8 y 48 s m−1.

La estimación de la rah en toda la zona de estudio se muestra en la Fig. 4.27, con

un valor promedio de 12.2 s m−1 para el 30 de marzo y de 13.83 s m−1 para el 24

de octubre. La rah es menor en las áreas cubiertas por vegetación y mayor en las

superficies de suelo desnudo y altas temperaturas.

4.11. Velocidad de fricción (u∗)

La velocidad de fricción fue calculada en función de la longitud de rugosidad y

la velocidad del viento a una altura de mezcla de 200 m, en donde u∗ se considera

constante en toda la imagen de satélite sin importar las caracterı́sticas de la super-

ficie. En la Fig. 4.28 se presenta la distribución espacial de u∗ en el VSLP; como se

puede observar, el rango de valores se encuentra entre 0.12 y 0.7 m s−1. Para el 30

de marzo y el 23 de abril la velocidad del viento usada fue 5.1 m s−1 y para el 25 de

mayo y el 24 de octubre la velocidad del viento usada fue 4 m s−1. En la Fig. 4.29 se

muestra la distribución espacial de la u∗ en las tres cuencas que cubren el acuı́fero

de SLP. El valor medio estimado en toda el área el 30 de marzo fue de 0.504 m s−1 y

para el 24 de octubre fue de 0.42 m s−1. Como se puede apreciar en todas las figuras,

la velocidad de fricción es mayor en la superficies cubiertas por vegetación.
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Figura 4.26: Distribución espacial de la resistencia aerodinámica (rah) estimada en el VSLP en 2001: (a) 30 de marzo, (b) 23 de
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Figura 4.28: Distribución espacial de la velocidad de fricción (u∗) estimada en el VSLP en 2001: (a) 30 de marzo, (b) 23 de
abril, (c) 25 de mayo y (d) 24 de octubre.
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Figura 4.29: Distribución espacial de la velocidad de fricción (u∗) estimada para las tres cuencas hidrológicas que cubren el
acuı́fero de SLP en 2001: (a) 30 de marzo y (b) 24 de octubre.
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4.12. Flujo de calor sensible (H)

El calculo de H fue realizado en función de la resistencia aerodiámica (rah), la

densidad del aire (ρair) y el diferencial de temperatura (dT) que se establece entre

dos alturas cerca de la superficie, en este caso 0.1 y 2m.

La distribución espacial de H en el VSLP se presenta en la Fig. 4.30. En la Sierra

de SanMiguelito en color negro (Fig. 4.30d) se observa la presencia de una nube que

altera los valores estimados de H haciéndolos negativos. Los valores estimados van

de 0 a 900 Wm−2. En la Fig. 4.31 se muestra la distribución espacial de H en toda la

zona de estudio. El promedio para toda la zona el 30 de marzo es de 406.45 W m−2

y para el 24 de octubre es de 335.93 W m−2. Como se puede observar, los valores

de H oscilan entre 0 y 180 W m−2 en las superficies cubiertas por vegetación. En

las superficies de suelo desnudo o con escasa vegetación H tiene valores elevados

debido a que en estos lugares la mayor parte de la radiación solar que incide sobre

la superficie es reflejada y por lo tanto una parte es almacenada por la atmósfera

(H).

En la tabla 4.2 se presentan las variables principales que intervienen en la deter-

minación de H y se muestran sus valores antes y después del proceso iterativo.
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Figura 4.30: Distribución espacial del flujo de calor sensible (H) estimado en el VSLP en 2001: (a) 30 de marzo, (b) 23 de abril,
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Cuadro 4.2: Valores para determinar H

Valores de entrada antes del proceso iterativo

path/row-28/44 path/row-28/45
30/03/2001 24/10/2001 30/03/2001 23/04/2001 25/05/2001 24/10/2001

Variable frı́o caliente frı́o caliente frı́o caliente frı́o caliente frı́o caliente frı́o caliente
Ts 302.54 313.55 299.25 313.99 310.2 317.15 300.62 323.52 302.23 313.55 296.55 312.16
Rn 556.56 609.59 348.33 327.104 552.58 494.92 602.81 556.42 641.34 592.28 386.59 313.201
G 99.28 117.36 79.76 105.76 113.75 120.77 35.94 137.42 108.95 124.44 21.19 101.34
ETr 0.868 0.838 0.6 0.57 0.86 0.80 0.94 0.79 0.73 0.66 0.63 0.56
u∗ 0.525 0.370 0.412 0.293 0.525 0.371 0.525 0.374 0.308 0.217 0.412 0.294
rah 13.91 19.72 17.74 24.94 13.91 19.71 13.91 19.55 23.66 33.65 17.74 24.82
dT -1.24 7.53 -1.38 5.9 1.50 7.54 -0.73 8.52 2.71 15.43 -0.60 6.97
ρair 0.983 0.965 0.978 0.982 0.957 0.956 0.924 0.923 0.923 0.922 0.923 0.923

Valores después de proceso iterativo

path/row-28/44 path/row-28/45
30/03/2001 24/10/2001 30/03/2001 23/04/2001 25/05/2001 24/10/2001

Variable frı́o caliente frı́o caliente frı́o caliente frı́o caliente frı́o caliente frı́o caliente
u∗ 0.508 0.496 0.396 0.396 0.518 0.50 0.537 0.520 0.430 0.345 0.421 0.421
rah 14.82 11.92 19.47 14.45 14.58 11.84 13.79 11.37 15.59 12.98 17.71 13.64
dT -1.34 8.708 -1.537 10.57 -1.598 8.78 -0.74 12.75 1.86 15.298 -0.607 10.827
H -88.35 652.17 -76.40 482.095 -104.063 640.97 -48.80 757.41 106.35 796.19 -31.41 514.601
LE 613.07 0.0 404.56 0.0 624.65 0.0 616.70 0.0 497.86 0.0 395.62 0.0
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Cuadro 4.3: Coordenadas UTM de los pixeles extremos

Fecha Extremo Este Norte Elevación
Path/Row-28/44

30/03/2001 frı́o 302109 2505853 1630
caliente 284746 2481677 1780

24/10/2001 frı́o 296110 2497345 1672
caliente 301121 2505295 1633

Path/Row-28/45
30/03/2001 frı́o 309179 2444342 1845

caliente 308301 2451492 1855
23/04/2001 frı́o 209920 2467645 2139

caliente 210338 2467433 2141
25/05/2001 frı́o 213044 2469243 2141

caliente 216402 2468980 2146
24/10/2001 frı́o 211969 2468705 2140

caliente 217740 2470641 2145

Cuadro 4.4: Valores de a y b para la determinación del dT.

path/row-28/44

Fecha aantes bantes adespues bdespues
30/03/2001 0.493 -147.617 0.564 -166.81
24/10/2001 0.408 -122.72 0.678 -203.172

path/row-28/45
Fechas aantes bantes adespues bdespues

30/03/2001 0.474 -142.768 0.544 -163.633
23/04/2001 0.471 -144.052 0.687 -209.656
25/05/2001 0.641 -192.809 0.677 -204.695
24/10/2001 0.424 -127.379 0.640 -191.939

4.13. Diferencial de temperatura (dT)

El diferencial de temperatura de la superficie esta influenciado principalmente

por dos factores, la velocidad del viento y la temperatura de la superficie. En la

tabla 4.3 se presentan las coordenadas de los pixeles extremos seleccionados para

la determinación del dT para cada una de las imágenes utilizadas. En la Fig. 4.32 se
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presenta el dT para el VSLP en las cuatro fechas analizadas. En la Fig. 4.33 se muestra

la distribución espacial del diferencial de temperatura para toda la zona de estudio,

en la estimación del 30 de marzo el valor promedio del diferencial de temperatura

fue de 7.67 K y para el 24 de octubre fue de 7.10 K. La diferencia de temperatura

estimada osciló de 0 a 18.5 K, en la Sierra de San Miguelito se observa en rojo la

influencia que causa una nube en la estimación del diferencial de temperatura para

el 24 de octubre, en este caso las estimaciones generadas en esa área no son válidas.

En la tabla 4.4 se presentan los valores de a y b determinados para cada fecha con

los cuales se define el dT. El subı́ndice antes significa antes del proceso iterativo y el

subı́ndice despues se refiere a los valores posterior al proceso iterativo.

4.14. Flujo de calor latente (LE)

El flujo de calor latente representa la cantidad de energı́a consumida por el pro-

ceso de evapotranspiración. En la Fig. 4.34 se muestra la distribución espacial del

flujo de calor latente en el VSLP. Como se puede observar, en gran parte de esta

zona se obtuvieron valores negativos, a pesar de que se aplicaron las correcciones

descritas en el capı́tulo 2 con el objetivo de disminuir este problema. En la Fig. 4.35

se presenta la distribución espacial de las estimaciones de LE en toda el área de estu-

dio. Los valores más altos se obtuvieron en cuerpos de agua, seguidos por las áreas

cubiertas por vegetación. La mayor incidencia de valores negativos se presentó en

las áreas cubiertas por pastizales y matorrales. El valor promedio de LE para el 30

de marzo en las tres cuencas fue de 80.70 W m−2 y para el 24 de octubre de 125.85

W m−2.

98



ESTE (km)

N
O

R
T

E
 (

k
m

)

-17.0

 K
18.5

0.0

   8.0

   -7.0

2470

2460

2450

2440

2430

2420

280              290              300              310              320              330 

2470

2460

2450

2440

2430

2420

280              290              300              310              320              330 

280              290              300              310              320              330 280              290              300              310              320              330 

2470

2460

2450

2440

2430

2420

2470

2460

2450

2440

2430

2420

a

c

b

d

Figura 4.32: Distribución espacial del diferencial de temperatura (dT) estimado en el VSLP en 2001: (a) 30 de marzo, (b) 23
de abril, (c) 25 de mayo y (d) 24 de octubre.
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Figura 4.34: Distribución espacial del flujo de calor latente (LE) estimado en el VSLP en 2001: (a) 30 de marzo, (b) 23 de abril,
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4.15. Evapotranspiración de referencia (ETr)

La ETr es usada para auto-calibrar el balance de energı́a de cada imagende satéli-

te. La evapotranspiración de referencia se calculó tomando como referencia un cam-

po de cultivo de alfalfa y las condiciones meteorológicas al momento de la adquisi-

ción de la imagen ası́ como la radiación neta (Rn) y del flujo de calor en el suelo (G).

La distribución espacial de la ETr en el VSLP se muestra en la Fig. 4.36 y la variación

estacional en la zona de estudio se presenta en la Fig. 4.37. Como se puede observar,

los valores de la evapotranspiración de referencia van de -0.2 a 2 mm h−2; los valo-

res más altos se obtuvieron en las áreas cubiertas por vegetación y por otro lado los

valores más bajos se presentan en áreas de suelo desnudo, pastizales y matorrales.

4.16. Fracción de evapotranspiración de referencia (ETrF)

La fracción de la evapotranspiración de referencia fue calculada como una pro-

porción entre la evapotranspiración instantánea y la evapotranspiración de referen-

cia y es usada en el cálculo de la evapotranspiración diaria debido a que esta pro-

porción es considerada constante durante todo el dı́a. En la Fig. 4.38 se muestra la

distribución espacial de la fracción de evapotranspiración de referencia en el VSLP

en las cuatro fechas analizadas, con valores que oscilan entre -1.6 y 1.5. La variación

estacional de la ETrF en la zona de estudio se muestra en la Fig. 4.39, en la cual

se puede observar que los valores más altos se obtuvieron en áreas cubiertas por

vegetación; por otra parte, los valores menores se presentan en las áreas con suelo

desnudo, pastizales y matorrales.
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Figura 4.36: Distribución espacial de la evapotranspiración de referencia (ETr) estimada en el VSLP en 2001: (a) 30 de marzo,
(b) 23 de abril, (c) 25 de mayo y (d) 24 de octubre.
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que cubren el acuı́fero de SLP en 2001: (a) 30 de marzo y (b) 24 de octubre.
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4.17. Evapotranspiración instantánea (ETinst)

La evapotranspiración instantánea es la ET fue calculada para el momento del

paso del satélite en las cuatro fechas analizadas. La distribución de espacial de la

ETinst en el VSLP se muestra en la Fig. 4.40 y en la Fig. 4.41 se muestra la distribu-

ción espacial de la ETinst en toda el área de estudio. Como se puede observar, los

valores obtenidos oscilan entre -1.0 y 1.5 mm h−1; los valores más altos se estima-

ron en las superficies cubiertas por vegetación como la Sierra de San Miguelito y las

áreas de agricultura de regadı́o. Por otra parte, los valores más bajos se obtuvieron

en las zonas con suelo desnudo, de pastizales y de matorrales. El valor promedio de

la evapotranspiración instantánea para el 30 de marzo en toda el área de estudio fue

de 0.05 mm h−1 y para el 24 de octubre fue de -0.09 mm h−1. En las zonas urbanas

se obtuvieron valores positivos, lo cual se atribuye al efecto llamado isla de calor

urbano, que genera una mayor concentración de calor debido a que gran porcentaje

de la radiación solar que incide sobre la superficie es reflejada provocando un au-

mento en la temperatura. Este efecto influye la estimación del flujo de calor latente

(LE) y por lo tanto los valores de ETinst.
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Figura 4.40: Distribución espacial de la evapotranspiración instantánea (ETinst) en el VSLP en 2001: (a) 30 de marzo, (b) 23 de
abril, (c) 25 de mayo y (d) 24 de octubre.
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4.18. Evapotranspiración diaria (ET24)

Finalmente, en la Fig. 4.43 se presenta la evapotranspiración diaria en el VSLP

para las cuatro fechas analizadas. Los valores de ET24 oscilan entre -0.5 y 15mmd−1.

En la Fig. 4.44 se puede observar como varı́a la distribución espacial y estacional de

la ET24 en toda la zona de estudio. En la Fig. 4.42 se muestra el análisis estadı́stico

que se aplicó a los datos obtenidos. Se pueden observar una gran cantidad de valores

atı́picos, esto se atribuye a que la clasificación de uso de suelo disponible data del

año 2005.
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Figura 4.42: Diagramas de caja de la evapotranspiración diaria (ET24) estimada para
los diferentes usos de suelo: (a) Agua,(b) Bosque, (c) Zona urbana, (d) Matorral, (e)
Pastizal, (f) Agricultura de riego y (g) Agricultura de temporal. Los números indican
las fechas analizadas de 2001: (1) 30 de marzo y (2) 24 de octubre.
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Figura 4.43: Distribución espacial de la evapotranspiración diaria (ET24) en el VSLP en 2001: (a) 30 de marzo, (b) 23 de abril,
(c) 25 de mayo y (d) 24 de octubre.

112



200 250 300 350 400

2400

2450

2500

2550

ESTE (km)

N
O

R
T

E
 (

k
m

)

200 250 300 350 400

ESTE (km)

a b

-0.5

mm/d

4.0

  2.0  6.0

8.0

15.0

0.0

Figura 4.44: Distribución espacial de la evapotranspiración diaria (ET24) estimada para las tres cuencas hidrológicas que
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A continuación se describe detalladamente los resultados para cada uso de suelo

y se hace una comparación entre los valores estimados para primavera y otoño de

2001:

4.18.1. ET24 estimada en cuerpos de agua

Para el 30 de marzo el rango de valores estimado para los cuerpos de agua fue

de -5.75 a 10.4 mm d−1 y el valor medio fue 1.28 mm d−1; para el 24 de octubre el

rango de valores varió entre -39 y 7.6 mm d−1 y el valor medio fue de 1.03 mm d−1

(Fig. 4.42a). Normalmente, los cuerpos de agua tienen valores de albedo bajos, de la

misma manera la temperatura de su superficie es baja, por lo cual presenta valores

de Rn altos. Sin embargo, los valores de ET24 resultaron demasiado bajos y esto se

debe a que una parte de la Rn fue asignada a G, el cual fue estimado en función

del LAI, que para los cuerpos de agua tiene valores de 0. Por otra parte, otro factor

que contribuyó a que los valores de evapotranspiración diaria resultaran tan bajos,

es que el uso de suelo actual ya no corresponde a la clasificación de uso de suelo

disponible. Por lo tanto, en algunas superficies clasificadas como cuerpos de agua,

se puede encontrar suelo desnudo o escasa vegetación.

4.18.2. ET24 estimada en bosques

En los bosques se estimaron los valores más altos de evapotranspiración diaria,

para el 30 de marzo el valor medio fue 2.79 mm d−1 y para el 24 de octubre fue de

1.55 mm d−1 (Fig. 4.42b). Estas estimaciones se consideraron apropiadas.

4.18.3. ET24 estimada en zonas urbanas

Las zonas urbanas son una mezcla de superficies, tales como calles de concreto

y techos, los cuales tienen una alta reflectancia o albedo; árboles y pastos, los cuales

tienen un albedo bajo. Dada esta mezcla, es lógico que exista cierto grado de incerti-

dumbre en los valores estimados. Para el 30 de marzo el rango de valores estimado

fue de -6.6 a 13.01 mm d−1 y el valor medio fue 1.78 mm d−1; para el 24 de octubre
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el rango de valores fue de -10.63 a 8.632 mm d−1 y el valor medio fue de 0.851 mm

d−1 (Fig. 4.42c). Por otra parte, las estimaciones en estas zonas son influenciadas

por el efecto isla de calor urbano, a causa del cual las elevadas temperaturas que se

concentran en estas áreas aumentan las estimaciones de algunas de las variables que

determinan las tasas de ET, tales como G, Rn y ETr .

4.18.4. ET24 estimada en áreas de matorrales y pastizales

En las áreas cubiertas por matorrales, para el 30 de marzo los valores estimados

oscilaron entre -5.4 y 7.97 mm d−1 y el valor medio fue 0.70 mm d−1 y para el 24 de

octubre el valor medio de ET24 fue de -0.40 mm d−1 (Fig. 4.42d). Para las superficies

clasificadas como pastizales, el valor medio para el 30 de marzo fue de 2.79 mm d−1

y para el 24 de octubre de -0.91 (Fig. 4.42e). Los valores negativos obtenidos para

octubre en las superficies de matorrales y pastizales, pueden deberse a los bajos va-

lores de Rn que se estimaron para esa fecha y a que la velocidad del viento utilizada

en los cálculos de H fue menor que la usada para marzo.

4.18.5. ET24 estimada en áreas de agricultura de temporal

Los valores estimados para las áreas clasificadas como agricultura de temporal,

resultaron ser extremadamente bajos para ambas fechas. Los resultados de marzo se

atribuyen a que es la temporada de siembra y aun no existe vegetación en los cam-

pos de cultivo. Los valores obtenidos para octubre se cree que están realaciónados

a la baja velocidad del viento empleada y a la baja radiación solar estimada para la

fecha. El valor estimado medio para el 30 de marzo fue de 0.37 mm d−1 y para el

24 de octubre de -0.96 mm d−1 (Fig. 4.42g). Por otra parte, la clasificación de uso de

suelo disponible, seguirá siendo un factor determinante en los resultados.

4.18.6. ET24 estimada en áreas de agricultura de riego

METRIC fue desarrollado en una región con clima semiárido basandose en rela-

ciones derivadas de mediciones realizadas en campos agrı́colas de regadı́o. Debido
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a lo cual se realizó un análisis más detallado de los resultados obtenidos en las áreas

de agricultura de riego. En la Fig. 4.45 se muestran un análisis estadı́stico realiza-

do a las estimaciones de ET24 en una pequena área de agricultura de regadı́o de

aproximadamente 72 km2, la cual se observa en la Fig. 4.46. En la Fig. 4.47 se puede

observar la distribución espacial de la evapotranspiración diaria en las cuatro fechas

analizadas. El valor medio de ET24 estimado para el 30 de marzo fue de 2.148 mm

d−1, para el 23 de abril fue de 0.116 mm d−1, para el 25 de mayo fue de 3.298 mm

d−1 y para el 24 de octubre fue de 1.022 mm d−1. Como se puede observar en esta

porción del área de estudio las estimaciónes de ET24, resultaron ser más congruen-

tes.
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Figura 4.45: Diagramas de caja de la evapotranspiración diaria (ET24) estimada para
una pequeña área de la zona de estudio dedicada a la agricultura de riego. Los
números indican las fechas analizadas de 2001: (1) 30 de marzo, (2) 23 de abril, (3)
25 de mayo y (4) 24 de octubre.
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Figura 4.46: Combinación en falso color(RGB-543) de una sección del área de estudio
correspondiente a agricultura de riego: (a) 30 de marzo, (b) 23 de abril, (c) 25 de
mayo y (d) 24 de octubre.
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Figura 4.47: Distribución espacial de la ET24 en una sección del área de estudio co-
rrespondiente a agricultura de riego: (a) 30 de marzo, (b) 23 de abril, (c) 25 de mayo
y (d) 24 de octubre.
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Capı́tulo 5

Conclusiones y recomendaciones

5.1. Cálculo del flujo de calor en el suelo (G)

En METRIC, el cálculo del flujo de calor que es conducido dentro del suelo es

calculado en función de la cantidad de vegetación presente en la superficie (LAI).

El cálculo del LAI en el VSLP se realizó en función del Índice de Vegetación Ajus-

tado al Suelo (SAVI), como proponen Allen et al. (2007b). Sin embargo, este ı́ndice

considerar el factor L como una constante. La zona de estudio tiene una extensión

territorial aproximada de 45,000 Km2 y por lo tanto la densidad en la cobertura ve-

getal en toda la zona no es constante. Se considera que la aplicación de MSAVI en

lugar de SAVI podrı́a generar mejores estimaciones, puesto que MSAVI (Qi et al.,

1994) considera el factor L variable y auto-ajustable en función a la variación en la

cantidad de vegetación presente.

5.2. Cálculo del flujo de calor sensible (H)

El modelo METRIC considera una calibración interna del balance de energı́a ob-

tenido a través de las imágenes de satélite, mediante la selección de dos condiciones

extremas en la imagen. Esta autocalibración es realizada para cada imagen usando
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la evapotranspiración de referencia calculada para el tiempo del paso del satélite con

datos meteorológicos registrados en ese momento. En la aplicación de METRIC en

el VSLP esta autocalibración mostró ser muy sensible a la selección de los extremos

de la imagen, por lo que es de suma importancia seguir las recomendaciones dadas

por Tasumi (2003), mencionadas en la sección 2.3.3. En donde se sugiere que el pixel

frı́o sea seleccionado dentro de un campo agrı́cola, bien regado y que su superficie

se encuentre totalmente cubierta por vegetación. La temperatura de la superficie y

la radiancia de los pixeles de los alrededores debe ser prácticamente idéntica a la

del pixel frı́o. Su albedo debe estar entre 0.20 y 0.24 y su LAI debe ser mayor a 3. En

cuanto al pixel caliente, este debe estar localizado en un campo agrı́cola con suelo

desnudo y seco en donde se pueda asumir que no existe evapotranspiración. Debe

tener un albedo similar al de otros pixeles localizados en otros campos secos y des-

nudos, su LAI debe estar en un rango de 0 a 0.4 y su pendiente no debe ser mayor a

tres grados. Finalmente, ambos pixeles deben estar ubicados cerca de una estación

meteorológica a no más de 10 km de distancia.

Por otra parte, METRIC considera usar datos climatológicos de una estación pa-

ra cada imagen de satélite, sin embargo, se sabe que las condiciones meteorológicas

entre las áreas montañosas, tales como la Sierra de San Miguelito y la Sierra de

Álvarez, son diferentes a las condiciones meteorológicas que se presenta en superfi-

cies llanas. Por lo tanto, para futuras estimaciones del flujo de calor sensible (H) se

podrı́a explorar el uso de diferentes relaciones en el diferencial de temperatura dT,

como lo hicieron Allen et al. (2003) en el “Imperial Valley” en California, Estados

Unidos. Las diferentes funciones del dT deberı́an desarrollarse tomando como refe-

rencia la elevación de cada pixel, para agrupar el área de estudio en subregiones en

las cuales se deberı́an usar datos meteorológicos y pixeles extremos diferentes.

5.3. Conclusiones generales

El algoritmo implementado en GRASS para aplicar METRIC en el VSLP fue va-

lidado mediante su aplicación en la estimación de la ET en una región de Texas,
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Estados Unidos. Los resultados obtenidos mostraron una correspondencia adecua-

da a los estimados por los autores originales del estudio (Gowda et al., 2008a). Por

lo tanto, se consideró válida la aplicación de este algoritmo en el VSLP. Después de

analizar los resultados obtenidos, se puede concluir que METRIC, puede ser apli-

cado en áreas agrı́colas y de bosque en el VSLP. En cuanto a su aplicacion en otras

áreas, tales como pastizales y matorrales, se considera que usando una clasificación

de uso de suelo actualizada, la evaluación de las estimaciones pueden ser mejor. En

general, las estimaciones obtenidas para todos los usos de suelo que existen en la

zona de estudio, fueron consideradas razonables al compararlas con valores repor-

tados en la literatura.

En relación a las estimaciones de evapotranspiración diaria (ET24) y de las va-

riables consideradas para su cálculo, se consideran una valiosa aportación de este

trabajo, debido a que son las primeras estimaciones regionales realizadas en el VSLP.

Esta información tiene un gran potencial para ser aplicada en la administración de

los recursos hı́dricos en los campos agrı́colas de regadı́o en la región.

Una de las mayores ventajas de METRIC es que requiere de un mı́nimo de datos

de entrada para realizar los cálculos, por lo cual podrı́a ser una buena herramienta

en el manejo de recursos hidrı́cos de la región. A continuación se presentan algunas

recomendaciones para mejorar las estimaciones generadas por METRIC resultarı́an

más precisas:

a) Realizar una clasificación de uso de suelo actual para saber con certeza que

tipo de cobertura y vegetación existe. Esta clasificaión requiere ser validada en cam-

po.

b) El desarrollo de relaciones empı́ricas del LAI en el VSLP para los tipos de

vegetación presentes en esta región, considerando las diferentes estaciones del año,

diferentes condiciones climatológicas y de velocidad del viento, favorecerı́a las esti-

maciones de la radiación neta, flujo de calor en el suelo, la longitud de rugosidad,

velocidad de fricción, resistencia aerodinámica y por lo tanto de la ET.
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